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RESUMEN

El peligro sismico es un tema relevante en el mundo. Los grandes terremotos que han afectado
al planeta, han acabado con innumerables vida, ademas de dejar una gran cantidad de damnificados.
Segun datos obtenidos por el USGS (2013), de los 10 mayores terremotos histéricos mundiales, todos
son generados en zonas de subduccion, y aun existe mucha incertidumbre con respecto a las
magnitudes maximas esperadas en estas zonas. Es por esto, que surge la necesidad de plantear un
posible nuevo método, para la obtencion las magnitudes maximas esperadas en la zonas de subduccion.
Para esto nos basado en el trabajo de Belmonte y Bataille (2010), quienes proponen que la energia
sismica total, en un determinado volumen y tiempo, corresponderia al area bajo la curva de la relacién
Gutenberg-Richter, la cual describe la sismicidad de una zona caracteristica. Esta energia sismica total
es comparada con la energia sismica dada por el producto entre la energia que carga el sistema
(obtenida en este trabajo por el método de Okada (1992)) y la eficiencia sismica, para finalmente hallar
la magnitud méaxima de la zona. Entonces, a partir del método propuesto, utilizando valores de
parametros que definen la falla (como el largo, ancho, dngulo dip, etc.) se pueden obtener valores de la
magnitud maxima ( M . ), de una zona homogénea, isotropica, en donde solo existe una gran falla (no
existe dafo en la zona, o en otras palabras, no existen fallas pequefias). Cuando se emplea el método
utilizando las caracteristicas de la falla en zona centro-sur de Chile (definida entre las latitudes 33°S a
38°S), junto con la informacion sismica del terremoto del 1985 ( M, =8.0)) y del terremoto 2010 (
M ,,=8.8), y cuando se utilizan las caracteristicas de la falla en la zona norte de Chile (definida entre
las latitudes 18°S a 23°S), los resultados obtenidos llegan a ser muy satisfactorios, consiguiendo
magnitudes 7.9 y 8.8, para los terremotos de la zona centro-sur, respectivamente, y una magnitud de 8.8
para la zona norte, un valor no alejado a lo propuesto por otros autores. A pesar de lo anterior, el
método depende fuertemente de los valores asignados de algunos parametros como el valor b, lo cual
significa una desventaja en el estimacion de la M, . Ademas, el método presenta algunos problemas
de sobre estimacion de M. cuando se utilizan ciertos valores para el angulo de subduccion y de la
profundidad. Por ultimo, se hace un andlisis de la influencia que posee la acumulacion de energia de
carga cuando se considera el proceso intersismico del ciclo sismico, obteniendo resultados que son

discutidos en el trabajo.
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CAPITULO 1: INTRODUCCION

1.1 MOTIVACION

El peligro sismico es un problema de preocupacion, responsabilidad e interés mundial. Las
grandes obras de ingenieria, las viviendas y la infraestructura productiva del pais estan expuestas
constantemente a la amenaza sismica, afectando directamente la calidad de vida y el desarrollo de las
naciones. Es fundamental, por ende, dirigir los esfuerzos en caracterizar y determinar, de la mejor
manera posible, el grado de amenaza sismica para lograr reducir significativamente el riesgo al que se

exponen la poblacion y todo tipo de estructuras.

Es bien conocido que Chile es un pais sismico, debido a que se encuentra ubicado en un sistema
de subduccion importante, en donde interactuaran las placas de Nazca y la Sudamericana. Aun se
recuerda con cierto temor el 27 de febrero de 2010, cuando ocurri6 el gran terremoto de subduccion (
M, =8.8) que azotd las regiones del Maule y Biobio, generando graves consecuencias sociales y
economicas, no solo para nuestro pais. De la misma manera y hasta la fecha, los mayores terremotos
registrados son generados en zonas de subduccion, tal como se demuestra en la Tabla 1.1-1. Es por esto
que surge la necesidad hallar nuevas formas para la estimacion del peligro sismico en las zonas de
subduccion, y asi poder impulsar la generacion de estrategias de mitigacion de los posibles riegos y

prevenir futuras catastrofes tanto a nivel local como global.

Fecha Pais M, Tipo
1960 /05 /22 Chile 9.5 Subduccion
1964 /03 /28 Alaska 9.2 Subduccion
2004 /12 /26 Sumatra 9.1 Subduccion
2011/03/11 Japon 9.0 Subduccion
1952/ 11/04 Rusia 9.0 Subduccion
1868 /08 /13 Pert (ahora Chile) 9.0 Subduccion
1700/01/26 Estados Unidos 9.0 Subduccion
2010/02/27 Chile 8.8 Subduccion
1906 /01 /31 Ecuador 8.8 Subduccion
1965 /02 /04 Alaska 8.7 Subduccion

Tabla 1.1-1: Los 10 mayores terremotos histéricos mundiales.

(Datos: USGS, 2013)

Resulta inquietante ademas la idea de poder hallar las magnitudes maximas para las zonas de

subduccion a través del nuevo método formulado por Belmonte y Bataille (2010), luego de que el



terremoto de Sumatra, ocurrido el 2004, derribara la idea que se tenia plasmada hasta ese entonces
sobre las magnitudes maximas posibles de los terremotos en zonas de subduccion. Segin Ruff y
Kanamori (1980), existia una relacion entre la velocidad de la convergencia y la edad de la litosfera
subducente, tal como se ve en la figura 1.1-1, donde por ejemplo, en el caso de Chile que posee una
placa oceanica joven (placa de Nazca) y con una gran velocidad de subduccidn, se esperaria la
generacion de grandes terremotos con magnitudes superiores a 9 (elipse roja en la figura 1.1-1). Pero el
terremoto del 2004, de magnitud 9, no era de esperar debido a las caracteristicas de la placa subducente
donde se gener? (elipse verde en la figura 1.1-1). Por lo tanto, atin existe mucha incertidumbre respecto

a las magnitudes maximas esperadas en estas zonas.
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Figura 1.1-1: Relacion entre la velocidad de convergencia y la edad edad litosférica oceanica subducente.
Cada punto representa la posicion en que se encontrarian las placas tectonicas, seglin su velocidad y su
edad. Los niimeros de cada zona de subduccion corresponde a la magnitud de momento. Se encierra en

elipses rojas los ejemplos nombrados en el texto. La linea segmentada encierra en la esquina inferior
izquierda las zonas donde existe o se sospecha de una apertura de tras-arco, lo que no es de interés en
nuestro estudio.

(Imagen: Ruff y Kanamori, 1980)



1.2 ANTECEDENTES

Los andlisis de riesgo sismico (“seismic risk analysis” en inglés) son realizados con el fin de
evaluar posibles consecuencias sociales tras un sismo maximo esperado, en un area en particular. Estas
estimaciones sirven de base para la creacion de normas de construccion de edificios sismo-resistentes,
para la asignacion de recursos de emergencias sismicas o para la planificacion de medidas tras un
terremoto, entre otras cosas. Pero por otro lado, existen los andlisis de peligro sismico (“seismic hazard
analysis” en inglés) que describen de manera cuantitativa el movimiento de la superficie de la tierra
esperados por un terremoto y sus posibles consecuencias naturales, como una falla o licuefaccion de
suelo, y consecuencias estructurales (Stein y Wysession, 2003). Por lo tanto, en este trabajo se realizara
un analisis de peligro sismico debido a que s6lo buscaremos las magnitudes maximas posibles en las

zonas de estudio, y no lo sobre las consecuencias sociales que puedan conllevar.

Existen dos tipos de enfoques para la realizacion de un analisis de peligro sismico: el analisis
deterministico (“Deterministic Seismic Hazard Analysis”, conocido como “DSHA”) y el andlisis
probabilistico (“Probabilistic Seismic Hazard Analysis”, conocido como “PSHA”). El primero utiliza la
geologia y la historia sismica para obtener un sismo maximo razonable de una zona a lo largo de una
falla, pero que trae consigo un alto porcentaje de error y no estima la incertidumbre de los resultados,
mientras que el segundo se trata de la determinacion del sismo mas probable que puede ocurrir en una
zona y se puede obtener el error estimado (Chen et al., 1998). Es mucho més comun la utilizacion del
analisis probabilistico para estimar el terremoto con mayor frecuencia, debido a la ventaja de introducir
la incertidumbre, pero para la estimacion de terremoto maximo esperado se prefiere la utilizacion del
método deterministico (Reiter, 1990). Segun Krinitzsky (2003), el método DSHA es mucho mas
confiable que el PSHA debido a que el primero ocupa principalmente hechos geoldgicos observados, es
mas légico y transparente, en cambio el método PSHA como se basa en estadisticas del terremotos y en
calculos numéricos, los resultados estan llenos de incertidumbres creados por el propio método,

haciéndolo menos fiable.

La primera persona que formul6 un analisis de peligro sismico fue Cornell (1968), el cual cred
el método PSHA, que puede ser resumido en cuatro pasos, ilustrados en la figura 1.2-1. En el primer
paso, se divide la superficie de analisis en celdas y se identifican todas las fuentes posibles de
movimientos sismicos como fallas activas. En el paso dos, se caracteriza la sismicidad de cada celda a
través de varios parametros, como la tasa de incidencia anual, el valor b, el valor a y las magnitudes
limites (méxima y minima) de la relacion de Gutenberg-Richter. En el paso tres, se estima el efecto del
terremoto en funcion de la atenuacion de la intensidad caracteristicas de la geologia del lugar. Y
finalmente, en el paso cuatro, se integran todos los efectos sismicos de las celdas y se incorpora una
distribucion de probabilidad que describa el movimiento maximo de la superficie terrestre, durante un

periodo de tiempo especifico (Chen et al., 1998).
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Figura 1.2-1: Pasos para el desarrollo del analisis probabilistico de peligro sismico.

(Imagen: Chen et al., 1998)

Un ejemplo en la utilizacion del PSHA es el programa de evaluacion mundial de peligro
sismico, o mejor conocido como GSHAP (“Global Seismic Hazard Assessment Program”), el que fue
lanzado por “The International Lithosphere Program” (ILP) en 1992 y terminado en 1999, dando como
resultado un mapa probabilistico de peligro sismico global en términos de aceleraciones méaximas con
un 10% de probabilidad de excedencia en 50 afos (figura 1.2-2), que corresponde a un periodo de

retorno de 475 anos (Giardini, 1999).
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Figura 1.2-2: Mapa de peligro sismico global obtenido del resultado de GSHAP,
en términos de aceleraciones maximas con un 10% de probabilidad de excedencia en 50 afios.

(Imagen: SEISMO, 2012)
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Belmonte y Bataille (2010) realizaron un trabajo para la Mina El Teniente donde generaron
nuevas metodologias para la estimacion del peligro sismico en términos de la magnitud maxima, dentro
de las instalaciones de la mina El Teniente, tanto antes como después de los procesos mineros, y asi
poder estimar el riesgo sismico dentro de un determinado macizo rocoso al que se le ha aplicado
Fracturamiento Hidraulico con el objetivo de pre-acondicionar la roca. De los resultados deducidos de
la aplicacion de las 4 metodologias planteadas, una de ellas arrojo resultados muy auspiciosos cuando
se comparaban con la sismicidad observada en la mina. Dicha metodologia, explicada en los proximos
capitulos, es la que usaremos en nuestro trabajo pero enfocada a una mayor escala, especificamente

para zonas de subduccion, con el fin de comprobar si también genera buenos resultados.



1.3 OBJETIVOS

1.3.1 OBJETIVO GENERAL

El principal objetivo de este trabajo es plantear y formular el método propuesto por Belmonte y
Bataille (2010), para estimar el peligro sismico en términos de la magnitud méxima, en zonas de
subduccion, con el fin de comprobar la efectividad de los resultados generados cuando se plantean

zonas de estudio de mayor escala.

1.3.2 OBJETIVOS ESPECIFICOS

a) Estimar la magnitud del terremoto del 27 de febrero de 2010, y la magnitud del terremoto
ocurrido del terremoto del 3 de marzo de 1985, ocurridos ambos en la zona centro-sur de Chile,
definida entre las latitudes 33°S a 38°S y longitudes 76°0O a 70°O (figura 1.3-1), a través de la

metodologia propuesta en esta tesis, con el fin de comprobar la efectividad de la misma.

b) Estimar la magnitud méxima de la zona norte de subduccion en Chile, definida entre las
latitudes 18°S a 23°S y longitudes 74°0O a 68°0O (figura 1.3-2), para ejemplificar el uso de la

metodologia propuesta en este trabajo.

¢) Crear un método generalizado para calcular la magnitud maxima de un sismo en otras zonas

de subduccion, donde sélo sea necesario cambiar algunos valores caracteristicos de las zonas.
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Figura 1.3-1: Mapa de la zona de estudio del Centro-Sur de Chile, dentro de la linea segmentada.

Las elipses muestran las areas de ruptura de los dos sismos a utilizar para el analisis.

Figura 1.3-2: Mapa de la zona de estudio del Norte de Chile, dentro de la linea segmentada.



1.4 HIPOTESIS

a) El método descrito en el trabajo de Belmonte y Bataille (2010) se ajusta bien cuando se

aplica en un contexto tectonico, especificamente en zonas de subduccion.

b) La energia sismica liberada total (energia de descarga) de una distribucion de eventos
sismicos, en un determinado volumen y tiempo, puede ser descrita como el area bajo la curva de la
funcion log,,(N(M)) conocida como Ley Gutenberg-Richter (Ley G-R), donde M es la magnitud

del sismo,y N (M) es el nimero de sismos de magnitud igual o mayor que M .

¢) En un estado de equilibrio, la energia sismica liberada, £, es proporcional a la energia de
carga de deformacion elastica, W, dada por el sistema geomecanico del entorno (energia eléastica que
carga el medio y que es responsable de producir actividad sismica), tal que Es=nW  donde n es la
eficiencia sismica. Entonces, la energia de carga, en un tiempo y en un volumen dado, serd igual a la
energia sismica de descarga mas un término asociado por la energia liberada por procesos de friccion,
H (energia liberada como calor y/o por el rompimiento de rocas), tal que W =E¢+H  Todo esto

ignorando la energia necesaria para crear nueva topografia en la superficie.

d) La sismicidad de las zonas de estudio siguen las distribuciones indicadas por la Ley G-R.



1.5 ORGANIZACION DE LA TESIS

Este trabajo se organiza en cinco capitulos cuyo contenido es el siguiente:

CAPITULO 1: En este capitulo se destacan los objetivos generales y especificos de la

tesis, ademas de las hipotesis del trabajo y los motivos por los cuales se decidi6 desarrollar el tema.

CAPITULO 2: Se presentara el marco tedrico y conceptual de lo que se abordara en este
trabajo de tesis, entregando diversas definiciones y enfoques desde los cuales se desarrollard la
metodologia, para obtener las magnitudes maximas. Ademas, se caracterizaran las zonas de estudios a

través de parametros utiles para el desarrollo del trabajo.

CAPITULO 3: En este capitulo se describird la metodologia planteada, creada por
Belmonte y Bataille (2010), y modificada para el calculo de magnitud maxima en zonas de subduccion.
Se partird describiendo el procedimiento de la obtencion de la energia de carga del sistema, la cual se
utilizd6 como base el modelo de esfuerzos internos descrito por Okada (1992). Se seguird por la
metodologia de Belmonte y Bataille (2010) para calcular la energia liberada de diferentes magnitudes
maximas. Luego se definird la forma en que se busca la magnitud maxima y el valor “a” de la Ley G-R.
Y por ultimo, se explicard los célculos realizados en este trabajo, para cumplir con los objetivos

propuestos y responder las hipotesis.

CAPITULO 4: Se exponen los resultados obtenidos luego de haber aplicado la
metodologia para los datos obtenidos a partir de los terremoto seleccionados, ocurridos en la zona
centro-sur, para las caracteristicas de la zona norte, y en todos los analisis realizados como el anélisis

del proceso intersismico, y los analisis de sensibilidad del modelo.
CAPITULO 5: En este capitulo se discute sobre algunos conceptos relevantes y
controversiales que forman una parte importante en el desarrollo del trabajo. Ademas de analizar

algunos resultados llamativos generados en el proceso.

CAPITULO 6: Finalmente, en este capitulo se realizan las conclusiones obtenidas tras

todo el desarrollo anteriormente descrito.

REFERENCIAS

ANEXOS



CAPITULO 2: MARCO TEORICO Y CONCEPTUAL

2.1 TECTONICA DE PLACAS

La tectdnica de placas es un modelo en el que se divide la capa exterior de la Tierra, en cerca de
15 de placas delgadas y rigidas, compuestas de rocas relativamente frias, y con un espesor promedio de
100 km aproximadamente. Estas capas estan en movimiento relativo con respecto a las otras a una
velocidad aproximada de unos pocos cm por aio (Turcotte and Schubert, 2002). La teoria de tectonica
de placas surgi6 a partir de la teoria de la Deriva Continental, propuesta por Alfred Weener en 1915,
quien planteo que los continentes “flotaban™ sobre el interior subyacente de la Tierra, y que
periddicamente éstos se fracturaban derivando en diferentes direcciones (Belmonte, 1997). Luego, en
los afios 70, los gedlogos y geofisicos llegaron a la conclusion de que todas las partes de la cubierta

exterior de planeta, no sélo los continentes, se mueven (Shearer, 2009).

La figura 1.2-1 muestra los tres tipos basicos de bordes de placas: transformante, divergente y
convergente. El movimiento transformante se desarrolla en zonas donde placas ocednicas o
continentales se mueven en la misma direccion, pero en sentido opuesto, sin formar ni destruir placa.
La divergencia es un proceso de separacion entre dos placas ocednicas adyacentes. Este proceso es
conocido como “expansion del fondo marino” donde se estd creando continuamente placa oceanica,
cuando la roca caliente (fundida) del manto asciende para llenar el vacio formado por la separacion,
enfridndose y endureciéndose al llegar a la superficie, acrecentando a las placas. Y por ultimo, la
convergencia, que puede darse entre placas ocednicas, entre placas continentales y entre una placa
continental y ocednica, que colisionan, generando que la placa mas densa se doble y caiga al interior de
la Tierra (proceso conocido como “subduccion”). La subduccion complementa la creacion de la placa
oceanica (debido a que el area de la superficie de la Tierra es esencialmente constante), consumiendo la
placa (Belmonte, 1997; Shearer, 2009). La figura 2.1-2 muestra una seccion transversal del proceso de

creacion y consumo de placas.

Oceanic plate Ridge Trench

Continental
plate

Magnetic
anomalies

Figura 2.1-1: Imagen que muestra la tectonica de placas en su forma mas simple. Se pueden ver los
tres tipos de bordes de placas tipicos: Transformarte, Divergente y Convergente.

(Imagen: Shearer, 2009)
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Figura 2.1-2: Imagen en donde se aprecia la creacion de una placa litosférica en una cresta o dorsal oceanica
(“Ocean ridge” en ingles) y su subduccion en una fosa oceanica (“Ocean trench” en ingles). Las placas rigidas
forman la Litosfera, que se mueve sobre la Astenosfera, rocas lo suficientemente calientes como para

ser capaz de deformarse libremente. (Imagen: Turcotte and Schubert, 2002)
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2.2 ZONAS DE SUBDUCCION

A medida que la litosfera oceanica se aleja de una dorsal ocednica, se enfria, se engrosa y se
vuelve mas densa debido a la contraccion térmica. Aun cuando las rocas basalticas de la corteza
oceanica son mas ligeras que las rocas del manto subyacentes, las rocas mas frias y viejas de la litosfera
son lo suficientemente densas y pesada como para ser gravitatoriamente inestable con respecto a las
rocas del manto caliente. Como resultado de esta inestabilidad gravitacional, la litosfera oceéanica
comienza a hundirse en el interior de la Tierra en las fosas oceéanicas, proceso conocido como
subduccion. A medida que la litosfera desciende en el manto, se encuentra con rocas cada vez mas
densas. Sin embargo, las rocas de la litosfera también son cada vez mas densas, como resultado del
aumento de la presion con la profundidad, y siguen a siendo més pesadas que las rocas del manto
adyacentes (Turcotte and Schubert, 2002). Cadenas de volcanes son asociados a la subduccion, ademas
una fraccion importante de los sedimentos que cubren la corteza ocednica es acarreada en la
subduccion, formando prismas de acrecion de sedimentos cerca de la fosa (Schubert et al., 2001). Este

proceso se puede observar en la figura 2.2-1.

Volcanic Line -— —
Marginal Basin

Trench _I
¥

+_Accreted
Sediment

Figura 2.2-1: Imagen de la subduccion de la litosfera oceanica. Se muestra la linea de volcanes
asociados a la mayoria de las zonas de subduccion, ademas del prisma de acrecion.

(Imagen: Schubert et al., 2001)

La flotabilidad negativa de las rocas s6lidas de la litosfera corresponde a una fuerza descendente
del cuerpo. Debido a que a litosfera se comporta como un cuerpo elastico, se pueden transmitir fuerzas,
como el caso del estrés. Asi, la fuerza que actia sobre la parte de la placa descendente es transmitida a
la parte de la placa en superficie, tirindola hacia la zanja en el océano. Esta es una fuerza importante
que impulsa la tectonica de placas y la deriva continental, nombrada como “Tirén de la Losa” (o “Slab
pull” en ingles) (Turcotte and Schubert, 2002; Shearer, 2009). Por otro lado, la corteza continental es lo
suficientemente gruesa y estable gravitacionalmente, debido a que las rocas de la corteza tiene una
composicion diferentes a las rocas del manto, y son mucho menos densas, como para no hundirse en

una fosa oceanica (Schubert, 2009).
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2.3 ESTRES Y DEFORMACION

Cualquier descripcién de la fisica de un terremoto requiere la capacidad de caracterizar las
fuerzas internas y deformaciones en la Tierra (Shearer, 2009). Existen variaciones horizontales de las
fuerzas gravitacionales causadas por variaciones horizontales de la densidad, que son a su vez
generadas por las diferencias horizontales de temperatura. Estas variaciones gravitacionales producen

las tensiones diferenciales que impulsan los movimientos relativos de las placas tectonicas (Turcotte y

Schubert, 2002).

El estrés y la deformacion no existen de manera independiente en los materiales, sino que estan
unidos a través de relaciones constitutivas que describen la naturaleza de los solidos elasticos (Shearer,
2009). Estas relaciones estan sujetas a la teoria de la mecéanica de medios continuos que puede describir
el comportamiento de un material continuo deformable, compuesto de particulas empaquetadas tan
estrechamente que la densidad, la fuerza y el desplazamiento pueden ser representados por funciones
continuas y diferenciables. Esta aproximacion se descompone en una escala de distancias atomicas,
pero es adecuada para la mayoria de los problemas sismicos (Stein y Wysession, 2003), como lo es para

nuestro caso.

2.3.1 TENSOR DE ESTRES

Para explicar el tensor de estrés pensemos en un plano infinitesimal de orientacion arbitraria,
que se encuentra en un medio homogéneo, eldstico y en equilibrio estatico, tal como se ilustra en la
figura 2.3-1. La orientacion del plano puede ser definida por el vector unitario normal, 7. La fuerza
por unidad de area ejercida por el lado del plano en la direccion de 7 se denomina “traccion” y se
representa por el vector #(71)=( ¢ Y .) . Existe una fuerza igual y opuesta ejercida por el lado opuesto
de 71, tal que ¢(—n)=—t(n).La parte de ¢ que es normal al plano se denomina “tensiéon normal”, si
es paralela al plano se conoce como “tension de cizalle”. En el caso de un fluido, no existen las

tensiones de cizalley #=—PFPn,donde P es la presion.

=

Figura 2.3-1: Imagen de plano infinitesimal de orientacion arbitraria.

(Imagen: Shearer, 2009)
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/ t(d)

Fiz)

Figura 2.3-2: Imagen que muestra los vectores de traccion #(x), #(7) y #(z) que describen las

fuerzas en las caras de un cubo infinitesimal, en un sistema de coordenadas cartesianas.

(Imagen: Shearer, 2009)

Para describir por completo las fuerzas internas en el medio, es necesario determinar ¢ en
funcion de 7 . Esto se logra con el tensor de tensiones o tensor de estrés, que proporciona una relacion
lineal entre ¢ y 7 . El tensor de estrés, o , en un sistema de coordenadas cartesianas (figura 2.3-2) esta

definido como:

t.(x) t(p) t,(2)] |o, O, O
o=t,(%) t,(3) t,(2)|=|o, o, 0., (2.1)
t.(x) t(p) t(2)] |o, O, O

Debido a que en equilibrio estatico no puede existir rotacion neta de los esfuerzos de corte, el tensor de

tensiones es simétrico, es decir,

o=0 =0, o, 0.|. (2.2)

Entonces, el tensor de tensiones contiene solo seis componentes independientes, y son suficientes para
describir completamente el estado de tension en un punto dado en el medio. Los tres componentes en la
diagonal del tensor, 0., O, y O_, se conocen como estrés normal, mientras que los seis

> Yy

componentes fuera de la diagonal son llamados estrés cortante o de cizalle.

La traccion, definida por 7, puede ser obtenida a través de cualquier plano arbitrario,

multiplicando el tensor de esfuerzos por 7, es decir,

tX( }//\l O-.xx O-Xy O-XZ ’i\x
t(n)=on=\t,(h)|=|o, o, o_|# (2.3)
t z ( ﬁ ) O-,Yz o yz 0-2_7 ﬁz

El tensor de esfuerzo es simplemente el operador lineal entre el vector de traccion y el vector
normal. En este sentido, el tensor de tension existe independiente de cualquier sistema de coordenadas
particular. El tensor de tensiones es una medida de las fuerzas que actan sobre los planos

infinitesimales en cada punto del sélido, con unidades de fuerza por unidad de area (en unidades SI

seria 1 Pa=1Nm ) (Stein y Wysession, 2003; Shearer, 2009).
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2.3.1.1 EJES PRINCIPALES DEL ESTRES

Para cualquier tensor de tensiones, siempre es posible encontrar una direccion 7 de tal manera
que no existan tensiones de cizalle en todo el plano normal a 7, es decir, #(72) apunta en la direccion
n , entonces:

A

t(W)=Ah=0 7,
oA—AR=0, (2.4)
(c—AT)n=0,

donde 7 es la matriz identidad y A es un escalar. Estas direcciones, caracterizadas por los vectores
normales, son conocidas como “ejes principales de estrés”. Encontrar estas direcciones se trata de un
problema de valores y vectores propios, que tiene una solucion no trivial s6lo cuando el determinante
de o—AT seanula, es decir,

det|oc—AT|=0. (2.5)
Esta es una ecuacion con tres soluciones, los valores propios A;, A, y A;. Dado que el estrés es
simétrico y real, los valores propios son reales. A los valores propios les corresponden los vectores

(1) ~(2)

. A ~ (3
propios 7", 2%y a'

' Los vectores propios son ortogonales y definen los ejes principales del

estrés. Los planos perpendiculares a estos ejes se denominan “planos principales”. Podemos rotar o

en el sistema de coordenadas definido por 72", #® y 7"’ mediante una transformacién,
o, 0 0
R_ AT _
o =N oN=0 o, 0], (2.6)
0 0 o

zZz
donde ¢® es el tensor de estrés giradoy 0., 0, y O_. son las tensiones principales. N es la matriz

de vectores propios

(1) 2 3
,”( ni‘(‘ nx

N=[a" a? (2.7)
n(l) nf) n(3)

z

Por convencion, los tres esfuerzos principales se clasifican por tamafio, de manera que |0,.| >

lo }}| > |0 .| . El esfuerzo cortante maximo se produce en el planos a 45° de los ejes de tension

principales méximo y minimo. El esfuerzo cortante maximo esta definido como (0/,—0;)/2 .

Si 0,=0,=0;, entonces el campo de tension se llama hidrostatico y no existen planos, en
cualquier orientacion, en la que exista tension de cizalle. En un fluido, el tensor de tensiones puede ser

escrito como

P 0 0
o={0 -P 0|, (2.8)
0 0 -P

donde P corresponde a la presion (Stein y Wysession, 2003; Shearer, 2009).
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Una aplicacion importante de los ejes principales del estrés, es que la teoria mas simple para la
fractura de una roca predice que las fallas se producen en el plano en que la tension de corte es maxima.
Existen dos planos donde la tension de corte es maxima, y se pueden hallar usando los vectores base de

los ejes principales del estrés (Stein y Wysession, 2003).

2.3.1.2 ESTRES DEVIATORICO

En el interior terrestre el estrés estd dominado por la gran tension de la presion hidrostatica. A a
veces es conveniente considerar solo las tensiones mucho mas pequenas que la deviatdrica, cuando se
necesita estudiar el estrés en la Tierra. Para esto hay que restar o eliminar la tension de la compresion
global (dado por la media de las tensiones principales, que es @,,=(0",+0,+0)/3 ) a las componentes
de la diagonal principal del tensor de tension, para asi considerar solo las desviaciones de ella. Por lo

tanto, se define el tensor de estrés deviatorico como:

0,—0, O-xy 0,
o D: O—xy O-U - O—m O—yz . (29)
O, o vz 0.-0,

Cabe sefialar que la traza del tensor de tensiones es invariante con respecto a la rotacidon o sistema de
coordenadas elegido, luego la tension media O, se puede calcular a través de un promedio de los
elementos de la diagonal principal de o sin calcular los valores propios. Ademas, el tensor de estrés
deviatorico tiene los mismos ejes principales del tensor de estrés original (Stein y Wysession, 2003;
Shearer, 2009). El estrés deviatorico hace hincapié al resultado de las fuerzas tectdnicas, entre otras
cosas, por lo tanto, se vuelve un concepto importante para en buen entendimiento de los procesos de la

Tierra (Stein y Wysession, 2003).

2.3.2 TENSOR DE DEFORMACION

El tensor de deformacion (“strain tensor” en ingles), describe los cambios en las posiciones de
los puntos dentro de un cuerpo continuo. Ni una translacion, ni una rotacion del cuerpo rigido producen
una deformacion. La localizacion de una particula particular, en el tiempo 7, en relacion con su
posicién en un tiempo de referencia ?,, puede ser expresada por un campo de desplazamientos u ,
dado por:

u(ry,t)=r—r,, (2.10)
donde r es la posicion del punto en el tiempo 7, 7, es la posicion de referencia del punto, y #(7) es

el desplazamiento de las particulas.
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El campo de desplazamientos # es una medida absoluta de cambios de posicion. En contraste,
la deformacién es una medida local de cambios relativos en el campo de desplazamiento, es decir, los

gradientes espaciales del campo de desplazamiento.

Pensemos en un desplazamiento #=(u, u,,u .), en la posicion x, a una pequefia distancia

desde una posicion de referencia X, (figura 2.3-3). Podemos expandir # en una serie de Taylor,

obteniendo
ou, Ou, Ou,
JE T
u(x)=|y, |[=u(x,)+ == y YWd, |=u(x,)+Jd (2.11)
: ox Oy Oz J
U Ou, Ou, Ou,|l
ox 0y 0z

donde d=x—Xx,. Se han ignorado los términos de orden superior en la expansion bajo el supuesto de

que los términos Ou, /0x, du /0x, etc, son tan pequefios que sus productos pueden ser ignorados

(esta aproximacion es valida en sismologia). Podemos separar las rotaciones rigidas dividiendo J en

su parte simétrica y antisimétrica:

Jdu, Ou, Ou,
ox Oy Oz
J= ﬁuy auy 8%’:s+w, (2.12)
ox Oy Oz
Ou, Ou, OJOu,
.ax oy 62.

donde el tensor de deformacion, &, es simétrico (¢;=¢; ), luego contiene 6 pardmetros

independientes. Este tensor describe la deformacion interna, y estd definido como:

ou, 1 aux+gﬁi 1 GMX+6MZ
0x 2\0y Ox) 2|0z Ox
e=| L Ou, Jdu, ou, 1 8uy+8uz (2.13)
2\0x Oy oy 2\0z Oy
1| 0u,  Ouy) 1/0u, Ou, Ou,
2\0x 0z | 2\0y Oz 0z

El tensor de rotacién, w, es antisimétrico ( W;=W ). Este corresponde a una rotacién del cuerpo

rigido sin deformacion, y esta definido como:

0 1 Gux_auy 1 8ux_§uz
2\0y Ox 2\ 0z Ox
e YL L: 0 10u, Ou, (2.14)
2\0y Ox 2\0z Oy
—1[0u, Ou,| —1(0u, OJu, 0
2 \0z Ox 2 \0z Oy
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Figura 2.3-3: Imagen que representa un desplazamiento # en la posiciéon X , a una pequefia
distancia desde una posicion de referencia X, .

(Imagen: Shearer, 2009)

El efecto de ¢ y w se puede ilustrar, considerando lo que le ocurre a un cubo infinitesimal

cuando se deforma (figura 2.3-4).

oy Dty

0z

|

du
a ax

Figura 2.3-3: Imagen donde se ilustran los diferentes efectos del tensor de deformacion ¢ , y el tensor de
rotacion w , los que deforman y rotan a un cuadrado en el plano x — z . Las componentes fuera de la diagonal
de ¢ causan la deformacion de cizalle del cuadrado de la izquierda, mientras que se produce una rotacion

por w en el cuadrado de la derecha.

(Imagen: Shearer, 2009)

Se conoce como “dilatacion cubica” cuando existe un cambio en el volumen en el material,
asociado a una deformacion. Se representa por A y se define como la suma de las extensiones en las
direcciones x, y y z:

_Ou, JOu, Ou,

A_ + y—}_ = = . . 215
ox "oy . rlel=Via, (2.15)

donde #r|&|=¢, +eyn+es;,eslatrazade &.

A veces es util expresar el tensor de deformaciones usando la notacion de indice. De esta forma

la ecuacion (2.13) puede reescribir como:

1
8i].=§(8,.uj+6jui), (2.16)

donde i y j van de 1 a 3 (correspondiente a los ejes x, y y z), y usamos la notacién
0,u,=0u,/0x Ademéds, la deformacion es adimensional, ya que representa cambios de longitud en el

espacio (Stein y Wysession, 2003; Shearer, 2009).
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2.3.3 RELACION ENTRE ESTRES Y DEFORMACION

La Tierra se comporta como un material linealmente elastico, dando lugar a ondas sismicas,
pero esto es valido solo para una escala de tiempo corto (en escalas de tiempo de miles de afios o mas,
la Tierra fluye como un liquido viscoso), y para cuando se asume que los desplazamientos desde un
estado inicial no deformado son pequefios (teoria del estrés infinitesimal). Los tensores de estrés y de
deformacion estan vinculados por una relacion lineal constitutiva del material eldstico. En su forma

mas general, esta relacion puede ser escrita como:

0,;=C ey, (2.17)
donde C;; se denomina “moddulo elastico” y describe las propiedades del material. Esta ecuacion es
conocida como la ley de Hooke generalizada, y asume una elasticidad perfecta, sin pérdida de energia o
de atenuacion cuando el material se deforma, en respuesta a la tension aplicada. El cuerpo s6lido en que
se cumple la relacion (2.17) se llama “eldstico lineal”. Es importante destacar que el estrés no es

sensible al tensor de rotacidn, en otras palabras, los cambios de la tension son solo causados por

cambios en el volumen o en la forma de los s6lidos, en lugar de las rotaciones rigidas.

El tensor elastico, C,;, es un tensor de cuarto orden, con 81 componentes. Sin embargo,
debido a la simetria del estrés y de la deformacion, y por consideraciones termodindmicas, sélo 21 de
estos componentes son independientes. Asi, s6lo son necesarios 21 componentes para especificar la
relacion entre el estrés y la deformacion de la forma mas general para un solido elastico. Las
propiedades de un so6lido pueden variar con la direccion, si lo hacen, el material se denomina
anisotropico. En contraste, las propiedades de un sélido isotrépico son las mismas en todas las
direcciones. La isotropia ha demostrado ser una razonable aproximacion para una gran parte del interior
de la Tierra. Si suponemos que el cuerpo sélido es isotropico, o sea, C;;; es invariante con respecto a
la rotacion, el namero de pardmetros independientes se reduce a dos, tal que

C=A6;0,+u(8,6,+5,6,), (2.18)
donde A y u son conocidos como los parametros de Lamé, y 6, es la delta de Kronecker. Entonces,
la ecuacidn que relaciona la tension y la deformacion (2.17) para un sélido isotrépico queda:

O—g'/':[A(Sijékl—'_ H <6i16jk+5ik6j1)] Eu

0,=A6,eut2ue; (2.19)

donde ¢,,=1r|e].

Los dos parametros de Lamé describe la relacion lineal entre el esfuerzo y la deformacion de un
solido isotropico. u se denomina “modulo de cizalle” o “rigidez” y corresponde a una medida de la
resistencia del material al cizalle. El otro parametro de Lamé, A, no tiene una explicacion fisica
simple. Ambos pardmetros poseen las unidades del estrés (Pa). Un s6lido Poisson es una aproximacion

muy comun en sismologia, en la cual se cumple que A=pu (Stein y Wysession, 2003; Shearer, 2009).
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2.4 FALLAS

A bajas temperaturas y presiones, la roca se vuelve un material quebradizo que se fracturara si
existen tensiones lo suficientemente grandes. Las fracturas son ampliamente observadas en rocas de la
superficie. Cuando un desplazamiento lateral se lleva a cabo en una fractura, la rotura de la roca se
conoce como “Falla”. Estos tipos de defectos superficiales ocurren en todas las escalas. En la escala
mas pequeiia, el desplazamiento a una fractura puede ser de milimetros solamente. En la mayor escala,
la anchura de la falla puede ser de un kilometro o mas, y el desplazamiento lateral puede ser de cientos

de kilometros. Una zona de falla es una zona de debilidad (Turcotte and Schubert, 2002).

Los terremotos estan asociados con el desplazamiento de las fallas. Las fallas se bloquean, y
solo ocurre un desplazamiento en ellas cuando la tension se acumula a un nivel lo suficiente alto como
para provocar la ruptura de la falla (un movimiento abrupto). Esto se conoce como comportamiento
“Stick-Slip”. Cuando se adhiere (“stick”) la falla, la energia elastica se acumula en las rocas de
alrededor de ésta a causa de los desplazamientos. Cuando la tension en la falla alcanza un valor critico,
la falla se desliza (“slip”), y se produce un terremoto. La energia eldstica almacenada en la roca
adyacente es disipada parcialmente en forma de calor, por la friccion, y esta parcialmente irradia en
forma de energia sismica. Esto se conoce como “rebote elastico”, y fue propuesto por H. Reid (Turcotte

and Schubert, 2002; Lowrie, 2007).

El modelo de rebote elastico se ilustra en la figura 2.4-1 donde aparecen los cambios en cinco
lineas paralelas dibujadas perpendicularmente a una falla, que en la opcioén (a) se encuentra en un
estado no deformada. Luego, en (b) aparece deformacion producto del movimiento relativo de los
bloques adyacentes, acumulandose durante un tiempo. Cuando el punto de ruptura de la roca se supera,
se produce la rotura, y un desplazamiento violento en la falla, tal como se aprecia en la parte (c). La
energia de deformacién acumulada se libera con una velocidad de varios kiloémetros por segundo. Los
segmentos BC y C'D estan sometidos a compresion, mientras que los segmentos CD y BD'
experimentan dilatacién. Los puntos A y E no se mueven, por lo tanto, la energia de deformacion
almacenada en esos puntos no se ha liberado. La longitud total del plano de falla no se ha desplazado,
solo la region en donde se ha excedido el punto de ruptura de la roca. Cuanto mayor es la longitud del

plano de falla que se activa, mas grande es el terremoto generado (Lowrie, 2007).

Los movimientos relativos de las placas rigidas a menudo son alojados en las fallas principales.
En las fosas oceanicas, la litosfera ocednica se hunde bajo la litosfera continental a lo largo de un plano
de falla. Es en esto lugares es donde ocurren la mayoria de los grandes terremotos del mundo, con el fin

de acomodar el continuo proceso de subduccion (Turcotte and Schubert, 2002).
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Figura 2.4-1: Imagen explicativa del modelo de rebote elastico. (a) corresponde al estado no deformado de un
segmento de falla; (b) corresponde a la acumulacion de tension cerca de la falla debido al movimiento relativo
de los bloques adyacentes; y en (c) aparece el “rebote” del segmento, liberando energia sismica.

(Imagen: Lowrie, 2007)

Existe una amplia evidencia geoldgica de que las fallas se reactivan. Tensiones grandes pueden
reactivar las fallas que han estado inactivas durante decenas o cientos de miles de afos (Turcotte and

Schubert, 2002).

La direccion del desplazamiento en una falla se puede utilizar para determinar el estado de
estrés responsable del desplazamiento. Dado que los huecos no se pueden crear en el interior profundo
de la Tierra, los desplazamientos en las fallas son paralelas a la superficie de la falla. Si una region esta
en un estado de estrés tensional, se producird una falla normal, como se ilustra en la figura 2.4-2 (a). Si
una region estd en un estado de esfuerzo de compresion, se produce una falla inversa, como se ilustra
en la figura 2.4-2 (b). Ambas fallas también son conocidas como falla “Dip-Slip”. Si la region esta en
un esfuerzo cortante, se producira un fallamiento de desgarre. Si, para un observador que esta de pie en
un lado de la falla, el movimiento en el otro lado de la falla es a la derecha, es una falla lateral derecha
o Dextral, tal como se ilustra en la figura 2.4-2 (c). Si el movimiento en el otro lado de la falla es a la
izquierda, la falla sera lateral izquierdo o Sinistral, tal como se ilustra en la figura 2.4-2 (d). Ambas
fallas también son conocidas como “Strike-Slip”. El desplazamiento en una falla real es casi siempre
una combinacion de strike-slip y dip-slip. Sin embargo, un tipo de movimiento generalmente es el que

predomina (Turcotte and Schubert, 2002).

V\:

(a) ()

ib) ()]
Figura 2.4-2: Imagen que ilustra secciones transversales de: (a) una falla normal y (b) una falla inversa,
y vistas superiores de: (c) una falla dextral y (d) una falla sinistral.

(Imagen: Turcotte and Schubert, 2002)
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2.4.1 FALLA INVERSA

Una falla inversa o de empuje, ocurre cuando la litosfera oceanica se mete bajo de la litosfera
continental adyacente (o del mar). También existe durante las colisiones continentales. La figura 2.4-3
muestra una idealizada falla de empuje con compresion horizontal. Los esfuerzos de compresion
causan el desplazamiento a lo largo de un plano de falla de inmersion, con un angulo B con la
horizontal. Las fallas de empuje se pueden formar en cualquiera de las dos geometrias conjugadas
mostradas en la figura 2.4-3 (a) y 2.4-3 (b). El bloque de arriba se conoce como pared colgante, y el

bloque de abajo se conoce como pared de pie (Turcotte and Schubert, 2002).

ﬂ@ ﬁ//—@

P O

Tyy

(c)

Figura 2.4-3: Imagen que ilustra las fallas de empuje, o fallas inversas, con una inmersion de angulo S .
Ademas se muestran las tensiones principales en el sistema con magnitudes o, > o_ > o .

(Imagen: Turcotte and Schubert, 2002)

Supongamos que las tensiones en los ejes x, » y z son las tensiones principales. La
componente vertical de la tension 0, es la presion de sobrecarga o litostatica,

0,=pPgryx. (2.20)

El estrés deviatorico vertical A0, es cero. Para que se produzcan las fallas de empuje de la figura

2.4-3, es necesario un esfuerzo deviatorico de compresion, aplicada en la direccion A0, que sea

Ao >0 (2.21)
El esfuerzo de compresion horizontal,
o.=pgytAo,,, (2.22)
y el estrés litostatico vertical debe cumplir:
0”0y (2.23)

Para la geometria de la falla mostrada en la figura 2.4-3, se asume que no hay deformacion en la
direccion z . En esta situacion de deformacion, se puede aplicar
Ao _=vAco,, . (2.24)
La tension deviatorica en la direccion z también es de compresion, pero su magnitud es un factor v
menor que la tension deviatorica aplicada. Por lo tanto, el esfuerzo de compresion horizontal,

o.,=pgytvAo,, (2.25)
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superando al esfuerzo vertical O, , pero siendo mas pequenio que el esfuerzo horizontal O, . Las
fallas de compresion satisfacen la condicion
0n=0,>0,,. (2.26)

El esfuerzo vertical es el esfuerzo minimo de compresion (Turcotte and Schubert, 2002).

Los terremotos producidos por una falla inversa pueden ser idealizados por el movimiento de
una falla planar de orientacion arbitraria, como la que se muestra en el figura 2.4-4. El plano de falla se
define por el angulo “Strike”, ¢, que corresponde a la direccion angular de la interaccion de la
superficie de la falla con un plano horizontal, con respecto al norte, y por el angulo “Dip”, J, que
corresponde al angulo formado entre la horizontal y el plano de falla. Tal como se menciond
anteriormente, para este tipo de fallas, el bloque inferior se denomina “Foot Wall”, y el bloque superior
es “Hanging Wall”. El vector de deslizamiento de la falla se define por el movimiento de la pared
superior con relacion a la pared de pie, y es conocido como “Rake”, A, que corresponde al angulo
entre el vector de deslizamiento y el “strike”. Como se trata de una falla inversa, es la pared superior la
que se mueve ascendiendo, y se caracterizan por tener angulos dip menores de 45°. En general, las
fallas inversas implican compresion horizontal en la direccion perpendicular al strike. EI movimiento
vertical entre las superficies de la falla se llama dip-slip (un terremoto de subduccion ocurre porque la

falla es inversa dip-slip, figura 2.4-5) (Shearer, 2009).

Figura 2.4-4: Una falla plana que esta definida por los angulos strike, dip y slip.
Falla tipica de zona de subduccion.

(Imagen: Shearer, 2009)

Reverse dip-slip fault
(A= 907

Figura 2.4-5: Movimiento vertical entre las superficies de falla llamada dip-slip.

(Imagen: Stein y Wysession, 2003)
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2.5 TERREMOTOS

La mayoria de los terremotos que sacuden la Tierra cada afio son tan débiles que s6lo son
registrados por los sismografos sensibles, pero algunos son lo suficientemente fuertes como para tener
consecuencias catastroficas, incluso para la humanidad y el medio ambiente. Las ocurrencias de
terremotos se correlacionan fuertemente con los limites de las placas. Ocurren en todos los limites de
placas, sin embargo, las zonas de subduccion y zonas de colision continental se destacan por sus
grandes terremotos (Turcotte y Schubert, 2002). Alrededor del 90% de todos los terremotos son
resultado de eventos tectonicos, principalmente en los movimientos de las fallas. El restante 10% esta
relacionado con el vulcanismo, colapso de cavidades subterrdneas, o los efectos provocados por el

hombre (Lowrie, 2007).

Tal como se explica en la seccion 2.4, los terremotos estan asociados con los desplazamientos
de fallas preexistentes, donde debido al movimiento tectdnico, el esfuerzo se va acumulando en la falla
bloqueada producto de la ficcion hasta que la tension de rotura de la roca se alcanza. En ese momento
la falla se desliza, se produce un terremoto y el estrés acumulado se libera en unos pocos segundos
(Teoria del rebote elastico, mencionada en seccion 2.4). El terremoto se propaga a lo largo de la falla a
una velocidad cercana a la velocidad del sonido en la roca (unos pocos kilometros por segundo). El
desplazamiento en la falla genera ondas sismicas que se propagan por la roca circundante. Una fraccion
significativa de la energia elastica almacenada se va a las ondas sismicas, y el resto se disipa en forma

de calor por la friccion en la falla (Turcotte y Schubert, 2002; Stein y Wysession, 2003).

2.5.1 SISMICIDAD EN ZONAS DE SUBDUCCION

Las zonas de subduccién generan la mayor parte de la sismicidad en el mundo, y todos los
grandes terremotos (Ruff, 1996). La gran variedad de sismos generados en estas zonas pueden dividirse
en:

(1) Sismos pocos profundos (menos de 50 km de profundidad), llamados “sismos tipo Thrust” o
“Interplaca”. Ocurren a lo largo del plano de contacto entre placas, y son compresionales o de
fallamiento inverso. Ejemplo de este tipo de evento sismico serian los terremotos de Valparaiso de 1906
y 1985, y el de Valdivia de 1960. La mayor parte de los grandes sismos corresponden a este tipo de

evento.

(i1) Sismos intermedios (entre 50 a 300 km de profundidad), conocidos también como ‘“‘sismos
Intraplaca de profundidad intermedia”. Ocurren en el interior de la placa subducente (en el caso del

sistema de subduccion de Chile seria en el interior de la placa de Nazca), por el efecto del doblamiento
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de la placa subductada, produciendo esfuerzos tensionales. Como ejemplo de este tipo de eventos, se

mencionan el terremoto de Talca de 1927, de Chillan de 1939, de Santiago de 1945.

(i11) Sismos profundos (mas de 300 km de profundidad). Estos terremotos se producen en

diferentes ambientes tectonicos. Un ejemplo es el terremoto ocurrido en Bolivia el 1994.

(iv) Sismos cordilleranos, conocidos como “sismos corticales”. Ocurren en el interior de la
placa que no subduce (en el caso de Chile, esta placa seria la Sudamericana). Son sismos cordilleranos
superficiales, situados en el frente precordillerano y cordillerano, con distancias focales cercanas a 20
[km] de profundidad. Un ejemplo de este tipo de evento es el terremoto de Las Melosas ocurrido en

1958.

Los grandes terremotos de la zona interplaca son producidos por el fuerte acoplamiento que
existe entre las placas, conocido también como “contacto sismogénico”. El limite superior de esta zona
lo entrega el término de la zona asismica causada por la presencia de sedimentos no consolidados a lo
largo del contacto interplaca. Los terremotos intermedios y profundos forman la conocida “zona de
Wadati-Benioff” (o también llamada simplemente “zona Benioff”) y se producen en los interiores frios
de la losa, hasta unos 700 km de profundidad aproximadamente. Los terremotos superficiales se crean
en la interfase entre las placas, y ocurren por la liberacion del movimiento de la placa que se encontraba
bloqueada (Belmonte, 1997; Silva, 2011; Shearer, 2009). La figura 2.5-1 muestra algunas de las

caracteristicas de la sismicidad observada en las zonas de subduccion.

small earthquakes Bending earthquakes

. — few, small

Great thrust earthquakes

- often, but not always =~ ~

-e.g., 1960 Chile,
1964 Alaska

Normal fault earthquakes
- few, large
-e.q., 1933 Sanriku,
1965 Rat Island,
1877 Indonesia
- not observed everywhere

Intermediate
earthquakes .
~near slabtop *
~ primarily
down-dip tension Deep seismic zone
______ — either single or double
- ~ primarily down-dip compression
- dip may vary considerably
- depth may vary considerably

Figura 2.5-1: Imagen de una zona de subduccion que muestra los diferentes lugares de ella
donde se producen los sismos. El segmento mostrado en rojo corresponde a la zona Benioff.

(Imagen: Shearer, 2009)
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2.5.2 CICLO SiSMICO

Usando como base el rebote elastico, existe una teoria conocida como “ciclo sismico” que tiene
lugar en las grandes fallas de los limites de placas, durante cientos o miles de afios. Durante la etapa del
“Intersismico”, que constituye la mayor parte del ciclo, se produce un movimiento constante lejos de la
falla, pero la falla se encuentra bloqueada, acumuldndose la tension. Luego, inmediatamente antes de la
ruptura esta la etapa “presismica” la cual esta asociada con pequefios terremotos (temblores) u otros
efectos precursores. La etapa cuando ocurre el terremoto se llama “cosismico”, y es el momento en
donde la falla se mueve rapidamente en pocos segundos, “poniéndose al dia” con todo lo que no se
habia movido antes por estar bloqueada, generando ondas sismicas. Y por ultimo, esta la etapa
“postsismica” que se produce después del terremoto , cuando aparecen las réplicas y se acomodan los
bloques para estabilizarse. Luego de esta ultima etapa, que dura algunos afios, comienza nuevamente el
proceso intersismico (Stein y Wysession, 2003). En la figura 2.5-2 se muestran las dos etapas mas

importantes del ciclo sismico.

Interseismic:

Coseismic:

Figura 2.5-2: Dos etapas mas importantes del ciclo sismico en zona de subduccion,
el proceso intersismico en la imagen superior y el proceso cosismico en la imagen inferior.

(Imagen: Stein y Wysession, 2003)

2.5.3 MAGNITUDES SISMICAS

Gracias al desarrollo en los sismografos se ha hecho posible la obtenciéon de una medida
cuantitativa del tamafio de un terremoto. La magnitud A se obtiene a partir de los desplazamientos de
la superficie medidos por las estaciones sismicas (en la amplitud de las ondas resultantes grabadas en
los sismogramas), después de haber aplicado las correcciones necesarias. Por lo tanto, la forma general

de la magnitud seria:
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M=log,,(AIT)+F(h,A)+C, (2.27)
donde A4 es la amplitud de la sefial, 7" es el periodo dominante en la sefal, /* es una correccion para
la variacion de la amplitud con la profundidad, /%, del terremoto y la distancia , A, desde el
sismometro, y C es un factor de escala regional. La magnitud es una escala logaritmica, lo que
significa que por el incremento de una unidad, como por ejemplo de la magnitud 5 a 6, existe un
incremento de diez veces la amplitud de la onda sismica, debido a que los desplazamientos medidos por

los sismémetros abarcan un factor mas de 10" .

El primero en introducir una escala de magnitud sismica fue Charles Richter, que en 1935
propuso la “magnitud local”, M, la cual fue definida para sismos locales en California, para un radio
de aproximadamente 600 km, y es determinada a partir de la maxima amplitud registrada por un
sismografo Wood Anderson. La magnitud local se define como:

M =log,\(4)—log(4,), (2.28)
donde A4 es la maxima amplitud de la taza registrada, y 4, la amplitud maxima que seria producida
por un sismo patrén (un sismo que produciria una deflexion de 0.001 mm en un sismografo ubicado a

100 km del epicentro).

Con el tiempo, comenzaron a aparecer varias escalas de magnitudes sismicas, de las cuales
destacan la “Magnitud de Onda Superficial”’, M, y la “Magnitud de Ondas de Cuerpo”, 7,. La
magnitud Mg se basa en la amplitud maxima producida por las ondas superficiales Rayleigh con un
periodo en el rango de 18 a 22 segundos. La expresion para determinar su valor es a siguiente:

M ¢=log,,(A/T)+1.66log,,(A)+3.3 (2.29)
donde A es la amplitud maxima horizontal del terreno medida en micrometros, 7" es el periodo de la

onda en segundos, y A es la distancia epicentral en grados.

La determinacion de la magnitud M para sismos con profundidad focal mayor a 50 km se
dificulta, debido a que no se generan ondas de superficie con suficiente amplitud, es por eso que se cred
la magnitud 7, , la cual se basa en la amplitud de las ondas de cuerpo con periodos cercanos a 1.0
segundos, y se determina utilizando lo siguiente:

m,=log,,(AIT)+Q(h,A), (2.30)
donde A4 es la amplitud del terreno en micrémetros, 7" es el periodo en segundos, y O es un factor de

atenuacion que depende de la distancia en grados, A,y la profundidad focal, /7 , en kilometros.

Como medidas del tamafo del terremoto, la magnitud tiene dos ventajas principales. En primer
lugar, se mide directamente a partir de los sismogramas, sin un procesamiento de sefal sofisticado. En
segundo lugar, se obtienen magnitudes de primer orden, lo cual es muy atractivo. Sin embargo, las

magnitudes tienen dos limitaciones. En primer lugar, son totalmente empiricas, y por lo tanto, no tiene
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conexion directa a la fisica de los terremoto. En segundo lugar, las estimaciones de la magnitud varian
notablemente con el acimut, y alguna de ellas no reflejan correctamente el tamafio de los grandes

terremotos.

Por otro lado, existe otro enfoque para la cuantificaciéon del tamafio de un sismo, que estd
relacionada con la energia liberada. Se conoce como “momento sismico”, M,y estd definido como:

M,=uDS, (2.31)

donde p es el modulo cortante o de rigidez de la roca donde se encuentra la falla, S es el area de

ruptura de la falla, y D es el desplazamiento promedio (o dislocacion) ocurrido en la falla luego del

terremoto. El momento sismico tiene dimensiones de energia, N-m o dyn-cm. Segin Lay y Wallace

(1995), el momento sismico es la mejor manera para cuantificar un terremoto.

Usando el momento sismico podemos definir otra escala de magnitud que esta directamente
ligada a los procesos del origen del terremoto, con valores de primer orden y compatible con otras
escalas de magnitud. Esta escala se conoce como “magnitud de momento”, y segiin Hanks y Kanamori
(1979) esta definida como:

W:k)gllif)SM”—ﬁ% , (2.32)
donde M, estd en N-m. La magnitud de momento es una media de deformacion global en la fuente, y

se a convertido en la escala mas comun para los grandes terremotos (Lay y Wallace, 1995; Turcotte y

Schubert, 2002; Stein y Wysession, 2003; Lowrie, 2007).

2.5.4 CAIDA DE TENSION

El momento sismico, (2.31), no distingue entre un terremoto que implica deslizamiento pequefio
en una gran falla y uno con un gran deslizamiento en una falla pequefa, siempre cuando el producto
entre el deslizamiento promedio y el area permanezcan constantes. Sin embargo, las diferencias entre el
estrés antes y después de los eventos sismicos en cada falla serian desiguales. Este cambio de estrés se
conoce como “caida de tension” o “caida de estrés”, y es la diferencia media entre el estrés en una falla

antes y después del terremoto:
1
AU:ZI [o,—0,]dS | (2.33)
S
donde la integral se realiza sobre la superficie de la falla S,y A4 es el area de la falla. La caida de

tension cuantifica la magnitud del esfuerzo liberado por un evento sismico.

Una forma mas general de la caida de tension seria:
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Ao=Cu

h41| wl

(2.34)

b

donde L es una dimension caracteristica de rotura, D es el deslizamiento promedio y C es una
constante adimensional que depende de la geometria de la ruptura. Si observamos la ecuacion (2.34),
un gran deslizamiento en una falla pequefa causara mas estrés que un pequeio deslizamiento en una
gran falla. Debe tenerse en cuenta que estas soluciones asumen formas suaves para la funcion de
deslizamiento sobre la superficie de la falla y, por lo tanto, representan so6lo aproximaciones a la caida
de tension promediada. En fallas reales la caida de tension puede variar en formas complicadas debido
a la no-uniformidad de las propiedades elésticas y tensiones iniciales. Un resultado ampliamente
utilizado para obtener los deslizamiento en fallas rectangulares es la solucion de Okada (1992), la cual
comentaremos mas adelante (Shearer, 2009). Para eventos grandes M ;,=7.5 la caida de tension

puede variar entre 20 a 60 bars (Kanamori, 1977; Belmonte y Bataille, 2010).
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2.6 ENERGIA SISMICA

Cuando ocurre un evento sismico, la energia sismica de descarga, E, sera la diferencia entre la
energia de deformacion eldstica, /7,y la energia liberada (en forma de calor y por el rompimiento de
las rocas) por el esfuerzo friccional, /7, tal como se ve en la ecuacion (2.35). Este supuesto se define

de esta manera cuando se ignora la energia necesaria para crear nueva topografia en la superficie.

Entonces,
Eg&=W—-H, (2.35)
con
H=0,DS, (2.36)
donde 0, es el esfuerzo friccional, y con
W=aDS, (2.37)

donde S es el area superficial de la falla, D es el desplazamiento promedio sobre la superficie de la
falla, luego de ocurrido el evento sismico, y T es la tension media en la falla. 7 también es
considerada como la cantidad de energia elastica que se carga en una zona perturbada, por lo tanto,

también es conocida como “energia de carga”.

El momento sismico también puede ser interpretado en términos de la energia de deformacion
liberada en los terremotos. En el marco de un modelo de relajacion de tension eldstica de un terremoto,
la diferencia en la energia de deformacion elastica, AW, antes y después de un terremoto (o en otras
palabras, el cambio de energia total), segin Kanamori (1977), puede ser escrita como:

(o,+0,) -
AW=—2"=LDs, (2.38)

donde 0, y 0O, son el estrés inicial y final, respectivamente. Usando la definicion del momento

sismico, (2.31), y reemplazandola en (2.38), se tiene:

—M,. 2.39
M, (239)

Las tres tensiones mencionadas anteriormente, 0, O, y O ,, no se pueden determinar
individualmente con métodos sismologicos, pero las diferencias,

Ao=o,—0,, (2.40)

Ao,=0,=0,, (2.41)
se pueden determinar con métodos sismologicos. Ao es la caida de tension estatica explicada en la
seccion 2.5.4. El término A0, es llamado “caida de esfuerzo dindmico”, y corresponde a la tension

que impulsa el movimiento de la falla.

De las ecuaciones (2.38) y (2.40) se puede llegar a que cuando la caida de tension es parcial, la
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energia de deformacion eléstica es:

(Ao+20,)
AW=-——"""VDs,
2
A WZ%DS—HIIDS:WO%—UIDS

, (2.42)
donde W, es la energia de deformacion elastica minima cuando la caida de estrés en la falla es

completa.

Reemplazando las relaciones (2.36) y (2.42) en la relacion (2.35) se obtiene:

ES:Az—“DSw,DS—q,DS, (2.43)

Si asumimos la condiciéon de Orowan (1960), donde 0,=0 ,, en otras palabras, que el esfuerzo

después del evento sismico es igual al esfuerzo friccional, entonces la relacion anterior, (2.43) quedara:

Ao . A
ES:EOZTUDSzz—ZMU, (2.44)

donde £, seria la energia minima liberada en un evento sismico. Entonces si se cumple la condicion
de Orowan (1960), no s6lo W es la estimacién minima de W, si no que también es igual a la energia

sismica (Kanamori, 1977; Kanamori, 2001; Belmonte, 2010)
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2.7 EFICIENCIA SISMICA

La relacion (2.35) también puede ser escrita como:

Es=nW, (2.45)
donde n se conoce como la “eficiencia sismica”, se define como la fraccion de la energia total que es
irradiada como ondas sismicas, y posee un valor constante entre 0 y 1. La relacion (2.45) se considera
valida para un periodo de tiempo suficientemente largo como para que el macizo descargue la carga
adicionada durante el proceso de perturbacion. La eficiencia sismica no se puede determinar
directamente a partir de los datos sismicos, pero si es posible estimarla a partir de lo definido por
Kanamori et al. (1975), cuando se cumple que el estrés friccional, 0 ,, es cercano o igual al estrés
luego de un evento sismico, 0, (condiciéon de Orowan (1960)). De esta manera la eficiencia sismica

puede ser escrita como:

0—0,_ e
n=———= ) (2.46)
o 2—e
donde O es el estrés medio definido como:
_ O,t0o,
o= : (2.47)
2
y e es la caida de estrés estatica fraccional, definido como:
e=2C 2.48
o (2.48)

donde Ao es la caida de tension (definida en la relacion (2.40)) y 0, es el estrés antes de evento
sismico. Asi, usando la expresion (2.46) es posible estimar la eficiencia sismica, tanto para una zona

intraplaca como interplaca.

La ecuacion (2.46) también se puede reescribir en términos de 0, y Ao de la siguiente forma:

20,

=]l
= " Ao+20,

(2.49)

(Kanamori et al. (1975); Lay y Wallace, 1995; Kanamori, 2001; Shearer, 2009; Belmonte y Bataille,
2010).
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2.8 LEY DE GUTENBERG-RICHTER

Pequefios terremotos ocurren con mucha maés frecuencia que los mas grandes. Como
mencionamos anteriormente, la ley Gutenberg-Richter (desde ahora nombrada como Ley G-R) es una
ecuacion empirica que relaciona la frecuencia de ocurrencia de eventos sismos de magnitud igual o
mayor a un valor M, en un determinado periodo de tiempo y en una cierta zona de estudio. Esta
relacion fue propuesta por Gutenberg y Richter en 1944, y esta definida como:

log,,N(M)=a—-bM, (2.50)
donde M es la magnitud del sismo, N (M) es el nimero de sismos de magnitud igual o mayor que
M, a y b son constantes positivas que dependen del medio y que se pueden determinar de un
conjunto de eventos con magnitud conocida (utilizando minimos cuadrados). La constante «a
corresponde al logaritmo en base 10 del nimero acumulado de sismos con magnitud igual y mayor a 0,
y depende de la tasa de eventos esperados en un volumen (Lowrie, 2007). La constante b se

denomina “valor b” y mas adelante se profundizara en él.

La ecuacion (2.50) se puede utilizar para calcular la liberacion de energia anual de los
terremotos. El evento mas grande en un afio, por lo general, representa aproximadamente el 50% de la
liberacion de energia sismica anual total, y los eventos con magnitudes superiores a 7 representan mas
del 75% del total. También, la ley G-R se utiliza a menudo en el andlisis de riesgo sismico, para
determinar el terremoto méximo durante una ventana de tiempo. Si asumimos que los valores de a y
b, determinados para un periodo de tiempo dado, son similares en tamafo y frecuencia de ocurrencia,
la relacion puede ser extrapolada a ventanas de tiempo mas grandes. El tiempo de recurrencia de un
terremoto de magnitud M es proporcional a N ' . Pero usualmente es casi imposible poder obtener un
catalogo sismico completo, debido a que recién en 1900 comenzaron a registrarse los primeros siSmos
por sismoégrafos, y los registros que se poseen hoy en dia no abarcan por completo la historia sismicas
de los terremotos de grandes magnitudes. Este efecto se le conoce como “problema de incompletitud de

los catalogos sismicos” (Lay y Wallace, 1995; Shearer, 2009; Belmonte, 2010).

2.8.1 VALOR b

Tal como se explico en la seccion 2.8, la ley G-R estd definida por diferentes parametros de los
cuales el valor b se considera como el mas importante, y ha sido motivo de una serie de estudios por
los cientificos. Este parametro se considera una constante positiva, mide el numero relativo de grandes
terremotos en comparacion con temblores pequefios, y depende de las propiedades de la roca. Bath
(1981) menciona que valores grandes de b son asociados a estructuras tectbnicas con gran

heterogeneidad, ademas, segiin datos obtenidos de experimentos en laboratorios, se encontrd que
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valores elevados de tension estan acompanados de valores pequefios de b, y que valores bajos de
tension resultan de valores grandes de b . Udias y Mezcua (1986) sugieren también que el valor b esta
relacionado con las caracteristicas fisicas de cada region, de modo que un valor alto de b implica un
predominio de sismos de pequefia magnitud, es decir, la region posee poca resistencia para la
acumulacion de esfuerzos, mientras que una valor bajo de b implica un predominio de sismos de
magnitud mayor, es decir, corresponde a un medio con mayor resistencia. Los valores de b
generalmente van desde 0.4 a 1.2, y no muestran mucha variabilidad regional. El tnico caso en el que
el valor de b se aparta significativamente de 1 es en los enjambres del terremoto, donde los valores de
b puede ser tan grande como 2.5. Si b=1 el numero de terremotos aumenta por un factor de 10 para
cada caida en la unidad de la magnitud. Por ejemplo, si en una region existe 1 evento sismico por afio
de magnitud M =6 entonces deberiamos esperar unos 10 eventos por afno de la magnitud M =5 ; unos

100 de magnitud M =4, etc.

Una de las formas para poder estimar el valor b, caracteristico de la zona a estudiar, es ajustando
una recta a los datos sismicos expresados en la ley G-R de la zona. La figura 2.8-1 muestra N (M)
del catalogo CMT mundial desde 1976 hasta 2005, en la que se ajusta una recta con pendiente igual a 1,
que corresponde al valor b de la zona. Entre los valores 5.5y 7.5 de M, la distribucion encaja bien
con b=1.En magnitudes menores ¢l aumento de N disminuye, porque los terremotos por debajo de
M, =5 son demasiado pequefios para ser bien registrados por las redes sismicas globales. Para
M, >77.5 las cifras también caer por debajo de la linea b=1, lo que puede representar un cambio en

la ley de potencia o un déficit temporal en el niimero de terremotos globales muy grandes (Lay y

Wallace, 1995; Shearer, 2009; Belmonte, 2010).
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Figura 2.8-1: N (M) del catalogo global CTM desde 1976 a 2005.
(Imagen: Shearer, 2009)
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2.9 ZONAS DE SUBDUCCION SELECCIONADAS

Para comprobar la efectividad del método propuesto, se propuso plantear el problema en algun
caso ejemplo, que se conozcan los resultado. Es por esto que se busca estimar la magnitud del
terremoto ocurrido el 27 de febrero de 2010 (latitud: 36.12°S, longitud: 72.90°0, profundidad: 23 km
NEIC (2013)) y la magnitud del terremoto ocurrido el 3 de marzo de 1985 (latitud: 33.14°S, longitud:
71.87°0, profundidad: 33 km NEIC (2013)), generados en la zona Centro-Sur de Chile (entre las
latitudes 33°S a 38°S y longitudes 76°0 a 70°0, figura 1.9-1), para comprobar los resultados obtenidos
con las magnitudes 8.8 y 8.0 de los terremotos, respectivamente. Ademas, se eligié la zonas de
subduccion del Norte de Chile (entre las latitudes 18°S a 23°S y longitudes 74°0 a 68°0, figura 1.9-2)

para mostrar un ejemplo de como seria la utilizacion del método para obtener la magnitud maxima.

El margen situado frente a las costas de Chile se caracteriza por ser uno de los mas activos,
tanto desde el punto de vista sismico como tectonico. Es sin duda un margen tipico de convergencia,
que se origina por las colisiones de la placa de Nazca con la Sudamericana. La eleccion de ambas zonas
de estudio fue debido a que, para el caso de la zona norte, existe una gran laguna sismica de 135 afios
aproximadamente (ltimo gran evento en 1877). Segun Chlieh et al. (2004), la region del norte de Chile
desde 18°S a 23°S corresponde a la laguna sismica mas importante del mundo. Y seglin lo que hasta
ahora conocemos, se espera un sismo de grandes proporciones en el lugar, y seria interesante obtener
una posible magnitud maxima a través del método. Para el caso de la zona centro-sur, el gran terremoto
que afecto el 27 de Febrero del 2010 a ese sector, junto con el terremoto del 85, nos ayudarian a
calibrar el método propuesto, usando la informacion de dichos eventos sismicos, como el largo de la

falla que se rompio y el desplazamiento maximo generado, en cada caso.

2.9.1 CARACTERISTICAS DE LAS ZONAS

A continuacidn se presentaran las caracteristicas de las dos zonas de subduccion seleccionadas
para el analisis, definiendo algunos pardmetros para cada zona como: el angulo de buzamiento de la

placa de Nazca, la profundidad de la falla, la caida de estrés, etc.

A) ANGULO DE INCLINACION

La zona de subduccion de la placa de Nazca estd dividida en cinco segmentos inclinados de
longitud variable (Barazangi y Isacks, 1976). Las dos zonas de estudio en Chile se encuentran definidas

dentro de estas segmentaciones, de manera que:
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(1) Zona Norte de Chile: En esta zona la placa de Nazca estd desciendo bajo el continente

sudamericano con un angulo de unos 25° a 30°. Para el desarrollo del trabajo se utilizaran 27°.

(2) Zona Centro-Sur de Chile: En este lugar, la zona Beinoff posee un angulo de inclinacion

“normal”’cercano a 30°.

B) PROFUNDIDAD DE LA FALLA

Segun Madariaga (1998) es posible definir las partes sismogénicas por medio de la sismicidad
ocurrida en las zonas de estudio. Para esto se utilizo el catalogo internacional NEIC (2013) (ver Anexo
B), en el cual se buscaron todos los sismos entre las magnitudes 4 a 10, ocurridos tanto en la zona
norte, como en la zona centro-sur de Chile. La figura 2.9-1 y la figura 2.9-2 presentan un perfil de oeste
a este, mostrando la sismicidad reportada por el catalogo de NEIC (2013) de las zonas. A través de

estas figuras podemos definir:

(1) Zona Norte de Chile: En este lugar la zona de contacto entre las placas (Interplaca) se encuentra
a partir de los 30 km de profundidad hasta cerca de 70 km de profundidad, mientras que la zona

de Beinoff se encuentra a partir de los 70 km hasta cerca de 250 km de profundidad.
(2) Zona Centro-Sur de Chile: En este caso de esta zona, la Interplaca se encuentra entre 10 km

hasta unos 60 km de profundidad, mientras que la zona de Beinoff se encuentra entre los 60 y

160 km de profundidad aproximadamente.

Sismicidad centrada en 20.5°S de la zona notte de Chile

50 T T T T T T
fosa ccista _Mera
0 * — - - -
A IR :Sudamericana
501 Nazca : :
_ oo -
E
2,
=
in]
Z 1501 4
=
=
3
= RN
e
o'::
250 - -
500 : 5 A _ 4
350 I i i | i 1 i i
74 73 72 71 70 69 68 67 66 -85

Longitud [*]

Figura 2.9-1: Perfil de oeste a este, mostrando la sismicidad reportada por el catdlogo de NEIC (2013) de la

zona Norte de Chile centrada en la latitud 20.5°S (considerando +0.5° de latitud para evitar error).
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Sismicidad centrada en 35.5°S de la zona centro-sur de Chile
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Figura 2.9-2: Perfil de oeste a este, mostrando la sismicidad reportada por el catdlogo de NEIC (2013)

de la zona Centro-Sur de Chile centrada en la latitud 35.5°S (considerando £0.5° de latitud para evitar error).

Los valores definidos para ambas zonas de estudios concuerdan con los definidos por

Madariada (1998).

C) LARGO Y ANCHO DE LA FALLA

El largo, L,y el ancho, W, de una falla se puede calcular a partir de la latitud de la zona que

se desplaza, de la profundidad de la falla (definida en la parte B), y del angulo dip (definido en la parte

A), tal que:
L=A,, 11111 (2.51)
y
C gorm™—C
W — own up 2.52
sin(8) ’ (2.52)

donde A,,=|Lat,,,—Lat L,,,| » Caown Y € corresponden a las profundidades de la falla en el borde
inferior y superior respectivamente, y ¢ corresponde al dngulo dip de la falla. En este caso, L se

define en kilometros. De esta manera:

(1) Zona Norte de Chile: Ya que en este estudio se selecciond la zona norte, que se extiende desde
las latitudes 18°S a 23°S, el valor del largo seria: 550 [km] aproximadamente, mientras que el

ancho de la falla considerado seria: 88 [km] aproximadamente.

(2) Zona Centro-Sur de Chile: Segiin Delouis (2010), la ruptura de la falla que genera el terremoto

del 2010, ocurre entre las latitudes 34°S a 38°, lo que significa que el largo de la falla seria de
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aproximadamente 440 [km], mientras que el ancho de la falla considerado seria de 100 [km)].
Para el caso del terremoto de 1985, Mendoza et al. (1994) mencionan que el plano de la falla
del terremoto de Valparaiso de 1985, ocurri6 en un largo de 200 km aproximadamente, mientras

que el ancho de la falla seria también de 100 [km].

D) DESPLAZAMIENTO DE LA FALLA

El desplazamiento de la falla, U, corresponde a la distancia que se deberia desplazar la falla, si
es que esta no se encuentra trabada, tal como se explica en las secciones 2.4 y 2.5. Una forma posible
para estimar esta cantidad, relaciona el tiempo en que se acumul6 la tension, ¢, necesario para generar
un evento sismico, y la velocidad relativa, v, con que se mueven las placas, tal que U=v 7. Para el
caso de los terremotos de la zona centro-sur, se utilizara informacidén empirica de los eventos sismicos,
mientras que para la zona norte se propondra un desplazamiento, de acuerdo al tiempo en que se

acumuld la tension y la velocidad relativa de la placa subductada.

Kelleher et al. (1973) propuso que el estudio de la sismicidad historica de grandes terremotos
puede interpretarse como ciclos sucesivos de carga lenta de la zona de ruptura durante periodos
intersismicos, y la descarga violenta de las tensiones acumuladas en un breve periodo de tiempo (etapa
cosismica), ya sea en uno o varios terremotos. Este proceso es conocido como ciclo sismico (ver
seccion 2.5.2). Como la tasa de movimiento entre las placas se conoce y no varia dentro de la escala de
tiempo inferior a 1 [Ma], se propone la idea de que los grandes terremotos se repiten regularmente en
zonas bien delimitadas, llamadas “Lagunas sismicas”. Segiin Madariaga (1998), las lagunas sismicas
corresponden a regiones que no han tenido grandes terremotos desde hacer treinta o mas afios. Los
periodos de recurrencia para terremotos de M ;=8 son relativamente conocidos, pero para los
terremotos de M ;=9 es muy dificil por la falta de datos empiricos. Por otro lado, tanto la zona norte
como la zona centro-sur de Chile, interactian las placas tectonicas Nazca y Sudamericana, por lo que la

velocidad de subduccion seria la misma.

De esta manera, se tiene:

(1) Zona Norte de Chile: Como se puede ver en la figura 2.9-3, en esta zona norte de Chile ocurrié
el gran terremoto del 9 de mayo de 1877, de magnitud de momento igual a 9 aproximadamente,
segin estimaciones obtenidas a partir del tsunami generado (Madariaga, 1998). Debido al
desconocimiento de la tasa de ocurrencia de estos grandes terremotos en este lugar, el tiempo
que usaremos para estimar la acumulacion de tension en esta zona de estudio sera de 135 afos,

que corresponde a la laguna sismica en la zona llamada como laguna del Norte. Por otro lado,
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segiin Madariaga (1998), la tasa de convergencia entre las placas de Nazca y Sudamérica es de
10 cm/a. Por lo tanto, para un ¢ de 135 afios, y una v de 10 cm/a, existe un déficit de

desplazamiento de 14 m entre las placas.

(2) Zona Centro-Sur de Chile: Para el caso emblematico de 2010, segin Barrientos (2010), el
desplazamiento maximo generado en el contacto entre las plazas de Nazca y Sudamericana,
debido a este evento sismico, alcanzé valores entre 12-14 metros Para este trabajo se utilizara
13 metros de desplazamiento. Por otro lado, segiin Mendoza et al. (1994), el slip maximo que

genero6 el evento de 1985 fue de 2.9 metros

=20

25

-ar

a5

40

45

50

L

B0° 75 70° 65" 0"

Figura 2.9-3: Areas de ruptura de los mayores terremotos chilenos. Cada zona elipsoidal define de
manera aproximada el area de ruptura estimada para cada uno de estos eventos sismicos. Las areas encerradas

por los rectangulos corresponden a las zonas de estudio de este trabajo.

E) VALOR b

Segun lo entendido de la seccion 2.8.1, no es posible determinar el valor b en forma tedrica, por
lo tanto, so6lo queda estimarlo a través de la historia sismica y los antecedentes geoldgicos de un
volumen, por medio de la recta que mejor se ajusta a la relacion G-R, mediante minimos cuadrados.
Para esto se utiliz la base de datos de NEIC (2013) desde 1980 hasta el 2010, que corresponde a 30
afios de datos sismicos, los cuales describen el ciclo completo de las magnitudes M, <6 (Silva, 2008),

mientras que para las magnitudes mayores se determind su periodo de recurrencia, expresada en la
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tabla 2.9-1, utilizando la informacion de los sismos histéricos que han afectado a las zonas de estudio
desde 1570, recopilados por el catdlogo CERESIS (2013). Para ambos casos se homogeneizaron las
magnitudes sismicas de los catdlogos NEIC y CERESIS (descritos en el Anexo B), a la magnitud de
momento, con el fin de disminuir el error en la estimacion del valor b. El proceso de la

homogeneizacion se explica en el Anexo A.

Segin Wiemer y Wyss (1997), existen variaciones significativas del valor b, en un rango entre
0.4 a 2.0, para diferentes regimenes tectonicos. Segun Silva (2008), y Araya (2007), el valor b depende
de la zona sismogénica utilizada en el estudio. Por lo tanto, debido a que los eventos de mayor
magnitud se generan en la zona Interplaca de un sistema de subduccion, y como los terremotos
seleccionados para el estudio se generan en dicha zona, se estimara el valor b para la zona Interplaca de
ambas zonas de estudio (Norte y Centro-Sur de Chile). Seglin Jorquera (2008), es posible considerar el
valor b como un valor constante en el tiempo, por lo tanto, es posible considerar el valor 5 de la
relacion G-R, estimado a través de los 30 anos de informacion del catdlogo NEIC, y de la proporcion a

los 30 afios de la ventana temporal de los sismos histéricos, como caracteristico de las zonas de estudio.

Los resultados se presentan en las figuras 2.9-4 y 2.9-5, donde se muestran los graficos de la
relacion G-R para cada zona sismogénica de cada zona de estudio, donde los puntos en azul
corresponden a la cantidad de sismos acumulados, N, de magnitud mayor o igual a M, , generados
en la zona Interplaca, el cuadrado azul representa al sismo historico de la zona de magnitud mayor o
igual a 8 de la zona Interplaca, la linea celeste corresponde al ajuste por minimos cuadrados de dichos
puntos, los puntos verdes corresponden a la cantidad de sismos acumulados, N, de magnitud mayor o
igual a M, generados en la zona Intraplaca, el cuadrado verde representa al sismo historico de la
zona de magnitud mayor o igual a 7 de la zona Intraplaca, y la linea café¢ corresponde al ajuste por
minimos cuadrados de dichos puntos. Es importante considerar que al aplicar minimos cuadrados
estamos suponiendo que la informacion sismica esta distribuida de manera gaussiana. Entonces se tiene

que:

(1) Zona Norte de Chile: la relacién G-R para la zona Interplaca de este lugar, que existen entre los
30 km a 70 km de profundidad (ver seccion B), queda definida como:
log,,(N)=6.2-0.85M, (2.53)
donde el valor b seria aproximadamente 0.85. El error del ajuste lineal se ve en la figura 2.9-4.
Y para la zona Intraplaca, que se encuentra entre los 70 km a 250 km de profundidad, la
relacion G-R seria:
log,((N)=8.15—-1.16 M, (2.54)
donde aproximadamente el valor b seria 1.16, mayor que en la zona Interplaca. El error del

ajuste lineal se ve en la figura 2.9-4.
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(2) Zona Centro-Sur de Chile: en este caso, la relacion G-R para la zona Interplaca, que estd
definida entre 10 km a 60 km de profundidad, queda como:

log,,(N)=5.89-0.83 M, | (2.55)

donde el valor b seria aproximadamente 0.83. El error del ajuste lineal se ve en la figura 2.9-5.
Y para la zona Intraplaca, que se encuentra entre los 70 km a 160 km de profundidad, la
relacion G-R queda definida como:

log,,(N)=6.11-095M, (2.56)

donde aproximadamente el valor b seria 0.95, mayor que en la zona Interplaca. El error del

ajuste lineal se ve en la figura 2.9-5

Relacion Gutenberg-Richter para la zona Norte
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Figura 2.9-4: Relacion Gutenberg-Richter de las zonas Interplaca e Intraplaca, de la zona norte de Chile.

Relacion Gutenberg-Richter para la zona Centro-Sur
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Figura 2.9-5: Relacion Gutenberg-Richter de las zonas Interplaca e Intraplaca, de la zona centro-sur de Chile.
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Zona Zona sismica M, T
Interplaca 8.0 128
Norte
Intraplaca 7.0 62
Interplaca 8.0 134
Centro-Sur
Intraplaca 7.0 74

Tabla 2.9-1: Ventanas temporales, 7" en afios, obtenida a través del catalogo CERESIS (2013),

en funcion de los magnitud de momento y la fuente sismogénica, de las diferentes zonas de estudio.

F) MAGNITUD MINIMA

La magnitud minima también puede ser determinada a partir la grafica de la relacion G-R, a
partir de una inspeccion visual del punto donde exista la mayor curvatura de la cantidad acumulativa
logaritmica de una magnitud (Felzer, 2006), o en otras palabras, la magnitud minima correspondera al
punto de la curva G-R donde ésta cambia de pendiente. Por lo tanto, como se ve en las figuras 2.9-4 y

2.9-5, se tiene:

(1) Zona Norte de Chile: en este caso se considerara una magnitud minima igual a 4, para ambas

zonas sismogénicas.

(2) Zona Centro-Sur de Chile: para este caso, la magnitud minima de la zona Interplaca sera 3.

G) CAIDA DE TENSION

Segun Kanamori et al. (1975), los terremotos generados en las zonas Interplaca generan una
caida de estrés de 30 bars. De esta manera, para ambas zonas de estudio (norte y centro-sur) se

considerara 30 bars para la parte Interplaca de ambos lugares.

H) EFICIENCIA SISMICA

La eficiencia sismica es un tema batante discutido por los cientificos. Kanamori, et al. (1975),
analiza los resultados obtenidos por Wyss y Molnar (1972), quienes siguieren que los valores de la
eficiencia sismica varia desde 1 a 0.005, demostrando que el valor de n sigue teniendo un rango

considerable de valores, por lo que atin no hay certeza de un valor concreto estimado.
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En este trabajo, el método para obtener la eficiencia sismica de las zonas, estd basado en la
ecuacion (2.49), de la seccion 2.6, la cual expresa la eficiencia sismica en funcion del estrés luego de
un evento sismico, O,y de la caida del estrés Ao del evento sismico. La caida del estrés, para las

zonas, es conocida (parte G de seccion 2.9), y 0, puede ser estimada utilizando el promedio de los

estreses principales del tensor de estrés deviatorico ( (p+op,+0,;)/3 ). La primera parte del método
propuesto para estimar la magnitud maxima, definido en la seccion 3.1, utiliza el estrés deviatodrico
interno generado por un falla propuesta, a través del modelo de Okada (1992), para hallar la energia W
. Utilizando el mismo modelo, y los resultados de los estreses de la zona estudiada, es posible obtener
la tension antes del evento sismico, 0, de la zona. Luego, para obtener O, se utiliza la relacion
0,=0,—A0 , y finalmente se obtiene la eficiencia sismica usando la ecuacion (2.49). La fidelidad de
los resultados de la eficiencia sismica, utilizando el método propuesto, han sido comprobados al
calcular la M. del terremoto del 27F y del 85. Los resultados obtenidos de n, para cada caso, se

muestran en la seccion 3.3.
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2.10 METODOLOGIA DE BELMONTE Y BATAILLE (2010)

Belmonte y Bataille (2010) realizaron un estudio de metodologias para la estimacion del riesgo
sismico en términos de la magnitud maxima, que la actividad minera podria inducir dentro de un
determinado macizo rocoso, donde se ha aplicado la técnica del Fracturamiento Hidraulico, con el
objetivo de pre-acondicionar la roca. Se plantearon 4 metodologias para la estimacion de la magnitud
maxima, de las cuales una de ellas destaco debido a que los resultados encontrados se acercan
considerablemente a los valores de magnitudes maximas reales. A continuacion se explicara la

metodologia elegida para el desarrollo de este trabajo, creada por Belmonte y Bataille(2010).

Lo primero que debemos hacer es definir la magnitud maxima de un evento sismico. Ward
(1997), define M, como la magnitud maxima de un sismo que una falla o segmento de ésta es

probable que “sufra”.

Cuando se habla de magnitud se refiere a magnitud de momento M ;, (definida en la ecuacién
(2.32)), que esta relacionada con el momento sismico M, (ecuacién (2.31)). El momento sismico esta
relacionado con la energia de deformacion liberada en los sismos, W, tal como se ve en (2.38).

También, para poder eliminar el esfuerzo circundante de la zona, utilizaron el esfuerzo deviatérico 0,

definido en (2.9).

Ahora, si al medio se le extrae material de volumen /', en un intervalo de tiempo 7', entonces
el medio entorno a la zona de extraccion sufrird una variacion (aumento) de esfuerzos, que se supone
debe ser proporcional a la energia eléstica acumulada en la zona afectada. Esta energia no es otra que

W (la energia de deformaciodn), y se puede expresar como:
1
szfaDde, (2.57)
4

con & como la deformacion asociada al esfuerzo 0, (recordar que 0=C¢ con C como el tensor

de elasticidad, ecuacion (2.17)). W también se puede nombrar como la energia de carga del sistema.

Se asume que una vez que un medio que estd cargado se activa, queda disponible una cantidad
de energia que da paso a una ocurrencia sismica, siempre y cuando se establezca que el estado de
equilibrio se alcanza después de un tiempo 7" suficientemente largo. Ademas, un medio que se carga se
activara en un lugar e instante que no necesariamente tiene relacion con la carga aplicada, sino que con
la acumulacién de ésta. Se denominara “fuente sismica” al punto en donde la activacion se desarrolla,
sobrepasando los limites de resistencia de la falla afectada, establecidos por las propiedades de la roca
que la compone. Pero el lugar y el momento en que ocurrird el evento sismico son impredecibles

(poseen un comportamiento caotico), salvo en términos probabilisticos.
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Sin embargo, a pesar que una fuente sismica se distribuye espacialmente de una manera
desconocida y es dificil de predecir, es valido asumir que la acumulacién de fuentes sismicas es
gobernada por la ley G-R (ecuacion (2.50)). Belmonte y Bataille (2010) proponen que la energia total
liberada por la distribucion de eventos sismicos, en una zona y tiempo determinados, se puede estimar
como el area bajo la curva de la ley G-R, tal como se ve en la figura 2.10-1, donde la curva de color
azul entrecortada corresponde al ajuste que se obtiene al graficar 10g,,(N)v/s M | para un conjunto de
datos dentro de un determinado periodo de tiempo. Se puede observar que las bajas magnitudes
sismicas, corresponden a los rangos de magnitudes observables en la mineria subterranea. El parametro
a corresponde al intercepto de la curva con el eje de log,(N), mientras que el parametro b
corresponde a la pendiente de la curva que cae desde un punto caracterizado por una magnitud de corte
minimo, M ,,, (magnitud minima observada), y cae sobre una magnitud de corte maxima, M,
(magnitud maxima observada). Esta magnitud maxima es posible conocer siempre y cuando se
conozcan los valores de @ y b, que caracterizan un determinado volumen, caracterizado a su vez por

la sismicidad observada en un periodo de tiempo dado.

log10 (N)

- e e

La
-

.
72" « —Ppendiente =b

0
00

-2 -1 0 2 Nlmax_aorle 3

Magnitud
Figura 2.10-1: Grafica de ley G-R en la que se muestran los diferentes parametros
de los que depende (como a y b).
(Imagen: Belmonte y Bataille, 2010)

Se puede demostrar que los valores de los parametros constantes son dados por :

a= logIO(N(Mmin))

1— Mmin/Mmax ’ (258)
y
a
b=
M, (2.59)
donde en este caso M .. seria la magnitud de corte maxima, tal que:
M i cone=0lb . (2.60)

Tal como se comentd en la seccion 2.8, es casi imposible poder generar una grafica de la ley G-

R correcta, mas todavia si es que no se consta con los registros historicos de la zona. Sin embargo, si
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por otros medios se conoce la energia de descarga total disponible en tal volumen, y segin lo planteado

por la hipoétesis, es posible entonces determinar el valor de a , y el valor de la magnitud maxima.

De esta forma, si para un volumen dado se conoce la energia de carga disponible W, y se
consigna que esta energia se liberard en forma de energia sismica obedeciendo la relacion (2.45),
entonces se puede conocer la energia de descarga sismica total £, y por lo tanto, para un valor de b,
podemos obtener « , y asi finalmente el valor de M .. La clave de la metodologia propuesta, esti en
considerar un periodo de tiempo lo suficientemente largo que logre contener la historia sismica

suficiente como para plantear que la energia £ puede ser estimada a través de la energia de carga .

Por lo tanto, la energia de descarga sismica total, £, se puede estimar como la integral bajo la

curva, limitada por los valores de magnitud de corte maxima y minima, tal que

M

E= [ n(M)E(M)aM, .61

min

donde n(M) es el nimero de sismos de magnitud M, Eg(M) es la energia liberada por un sismo de
magnitud M,y M, y M, son las magnitudes maxima y minima, respectivamente, durante el

periodo de tiempo de interés.

Usando la relacion (2.44) para estimar la energia £ y considerando que el momento sismico,

de la ecuacion (2.31), se puede escribir como:

es posible estimar un valor de £ a través de la relacion (2.61).

Para obtener una representacion analitica de la magnitud méaxima, a través de este método,
primero se debe evaluar en la ecuacion (2.50) el 7 (M) entre las magnitudes M y M +dM (o sea, el

n(M)dM ),y luego expandir el resultado en una Serie de Taylor, obteniendo:

—bM< —ba’M>

n(M)dM =N(M)— N(M +dM)=10%10 1-10

b

n(M)dM ~ 10107 parr n10 _ (2.63)

Si reemplazamos en (2.61) las relaciones (2.44), (2.62) y (2.63), se obtiene:

Mmax
E= [ 10%107°Mp lnIO(%) 1013 (M+6.06) 4y 0
U
E:b% 1097 [ 10%M 110 am
u
Mmin , (2_64)

donde «x=1.5—5b.
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La integral de la ecuacion (2.64) presenta en general tres posibles valores, dependiendo de si
x>0, a=0, 0 bien, x<0, es decir, dependen de »<3/2, b=3/2 y b>3/2 . Por lo tanto, usando

la relacion (2.60), se obtienen las siguientes relaciones para la energia de descarga:

1.- Caso b<3/2:

Ao . bM 9 1
E=b——10 ™10
2u 1.5-b

(1.5-b)M (1.5—b)M

max __ 10

( 10 min)

E —_ ﬂ b 109 (1015 Mmzzx _ 10meax 10( 1'S_b)Mmin )

T 2u 15-b . (2.65)
2.-Caso b=3/2:

E=b é_a 10 (10) (M ,,,—M,,,)
u

E=1.5 % 1091015Mmm 11’1(10) (Mmax_Mmiﬂ)

u . (2.66)

3.-Caso b>3/2:

Ao a+9 1 (1.5—b) M (1.5-b) M.
E — b =Y 10 10 max __ 10 min
2u 1.5-b ( )
E :b A_O— 109 IOI'SMmax 1 (lo(b_l's)(Mmax_Mmin) _ 1)
2u b—1.5 . (2.67)

Entonces, utilizando todas las suposiciones y la teoria anteriormente descrita, se puede obtener
la M, através de un proceso iterativo, comparando la energia sismica obtenida a través del célculo
de W, con la energia sismica total liberada de las ecuaciones (2.65), (2.66) y (2.67). Para esto se deben

asumir valores de M, ,de n,de b,de p yde Ao .

De forma grafica, este método se puede expresar como el desplazamiento de la curva de la
relacion G-R, para una zona determinada, que busca un area bajo la curva, o en otras palabras, una
energia sismica de descarga total, igual o lo mas cercana, a la energia sismica obtenida a partir de la
energia de carga del sistema. La curva resultante obtenida por este método, define la magnitud maxima

y el valor a (Belmonte y Bataille, 2010).
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CAPITULO 3: METODOLOGIA

Tal como se ha mencionado en los capitulos anteriores, este trabajo se basa en la metodologia
propuesta por Belmonte y Bataille (2010), explicada en la seccion 2.10, con el fin de extrapolarla para
la aplicacion de la misma en un ambito tectonico. EI método para la obtencion de la magnitud maxima,
M,,.., (definida en el capitulo anterior) se puede dividir en dos partes. La primera parte se trata de
obtener la energia de carga de las zonas de estudio, /' (definida en la seccion 2.7), lo cual se realizara
usando lo propuesto por Okada (1992). En la segunda parte se tratara de obtener, por medio de ley G-R,
la energia sismica total liberada en las zonas, basandose en la metodologia propuesta por Belmonte y

Bataille (2010), y comparar ambos resultados de energia sismica para calcular finalmente la M, .

Este trabajo se centra en el célculo de la energia que se libera en la etapa cosismica del ciclo
sismico en las zonas de estudio seleccionadas, la cual se puede representar por el movimiento de la
zona encerrada en verde en la figura 3-1, que corresponde a la zona Interplaca. Sin embargo, también se
calculara el efecto que tendria la etapa intersismica del ciclo sismico, en las zonas de subduccion,
representada en la figura 3-1 por el movimiento inverso de las zonas destacadas en rojo, a los
resultados de la magnitud maxima de la zona sismogénica interplaca. Ademas, se realizardn analisis

sobre la sensibilidad del modelo con respecto a sus pardmetros dependientes.

Sudamericana

o —

Figura 3-1: Imagen de zona de subduccion de Chile, donde se identifican cuatro zonas,

donde sus movimientos estan relacionados con el ciclo sismico.
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3.1 CALCULO DE LA ENERGIA DE CARGA

Para abordar el modelo de esfuerzos en las zonas de subduccion, tema fundamental para este
trabajo, se utilizara como base lo descrito por Okada (1992), el cual plantea una serie de expresiones
analiticas que presentan las deformaciones internas y sus derivadas, para diferentes tipos de fallas y
fuentes, en un semi-espacio. Estas expresiones son Utiles para representar campos estaticos asociados a
ocurrencias de terremotos y fenémenos volcanicos. Por lo tanto, este modelo puede describir el campo
de deformaciones internas en todo el volumen debido a una falla inclinada en un semi-espacio,
isotopico y homogéneo. Para este caso, se busca las derivadas de los desplazamientos internos
provocados por el movimiento de una falla dip-slip, rectangular y finita, con un largo “ L, con un
ancho “ 7 (no confundir con la energia que carga el sistema, ), con una profundidad “ ¢ ”, con un
angulo dip “ 6 7, y con el desplazamiento de la placa subducente “ U (donde U=v ¢, con v como a
velocidad de subduccion y ¢ el tiempo considerado para la acumulacion de tension en la zona, en
afios), tal como se ve en la figura 3.1-1. Si definimos el desplazamiento U >0, entonces se puede
calcular la etapa cosismica del ciclo sismico, mientras que si definimos el desplazamiento U <0, se
puede calcular el desplazamiento del la etapa intersismica del ciclo sismico. Las ecuaciones utilizadas

en este paso estan definidas a continuacion en las tablas 3.1-1 a 3.1-4.

> X

-c b3
DIP

Figura 3.1-1: Geometria de la fuente rectangular a utilizar en el modelo de campos de
deformacion interna de Okada, y la convencion del vector de deslizamiento.

(Imagen: Okada, 1992).
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X-Derivadas del campo de desplazamiento interno

de una falla dip-slip rectangular finita en un semi-espacio.

au,\' U . % . .C
ooy )=l =i 2 (3.1
ou, U
5, 2= ﬁ[(f —jit jitz jS)eos 6 (i ji+ ji+z jS)sing]  B2)
ou, Ui a5 .o VI
o (Y Z):EI(jf—J;JFJf_ijC)Sln5+(J§1_J3A+jf—ZJ3C)COS5| (3.3)
Donde se definen las funciones jl.A'B'C y j:/' como:
= af 3.4
~ 0 ';4 % (3.5)
Ji= X (ng’J_Z)"
5 _0f7 ) (3.6)
JZSZE(E,I? 2) ||
o Off (*) (3.7)
J;-C:W(E,H,Z)”
Y las funciones 0 fIA /0 x estan definidas como:
0fi _~«Zq (3.8)
ox 2 R
0fy_-q, _ang (3.9)
ox 2 ' 2p
0fi_1-al,aq (3.10)
ox 2 R R®
Y las funciones O f[B/ 0 x estan definidas como
0
j'—§q+—J4sm6cosé (3.11)
ox R x
0
8f2 );';]+ Y”+1 O(Jssinécosé (3.12)
X
ofY —¢* 1-
f3: q3+1 O(J()sinécosé (3.13)
0x R x
Y las funciones O f :.j/ Ox estan definidas como:
oft . 3¢
a—x':—(l—a)%cosé—FEansmé—ka Rgsq (3.14)
ofs v, 3éng
=—(l—«a)=—+
0x ( O(>R3 NS (3.15)
af3c=i—Y sin6+(x£[1—3—qzj (3.16)
ox g ° IS R

Tabla 3.1-1: X-Derivadas del campo de desplazamiento interno de una falla dip-slip

rectangular finita en un semi-espacio.

(*) Se utiliza la notacion de Chinnery denotada por ““ || ” y que representa lo siguiente:

fE =71, p)=f(x, p=W)=f(x—L,p)+f(x—L, p—W)
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Y-Derivadas del campo de desplazamiento interno

para una falla dip-slip rectangular finita en un semi-espacio.

ou. R
5y 2)= g Lk k2 (3.17)
Ou, U Y c A 4 B cy . (3.18)
P (x,y,2)22—|(kz—k2+k2+zk2)cos6—(k3—k3+k3+zk3)sm6| :
y ™
Ou. U A 4, B cy . 4 4, B c (3.19)
5 (x,y,2)22—[(k2—k2+k2—zk2)sm6+(k3—k3+k3—zk3)cos6] :
y ™
Donde se definen las funciones kiA'B'C y k:.A como:
of! x
k= 5y (£.n,2)| (*) (3.20)
Ao ff x
kiA:a—y(g’n’_Z) I (*) (3.21)
of’ *
kl= 3y (,n.2) | (*) (3.22)
- ofyf (* (2.23)
k,‘:a—(g,n,z) |
y
Y las funciones 0 ffA/ 0y estan definidas como:
of _a, (3.24)
oy 2
0f; l1—on £, . ..« (3.25)
oy 2 dX“+2 Y“sm(5+2 nG
ofy l—a, o< (3.26)
3y ) yXy 2QG
Y las funciones O f,.B/ 0 y estan definidas como:
of’ —
/) :—E+1—O(J]sin60055 (3.27)
oy o
of’ _
S2 e Gogy, sing+12% /. sinscos s (3.28)
oy o
of’ —
L:qGJrl—O(J3sin6c056 (3.29)
oy 1o
Y las funciones 0 f /0y estan definidas como:
) -C A A A A
I :—(l—a)i;—l—Yosinzé—(x[cid sin6—3c);q] (3.30)
dy R R R
of5 g 1A .
ayz:(1—(x)[Xll—y2X32]—0(c[(d+2qcos§)X32—yr]qX53] (3.31)
ofy . .~ e : . 2 (3.32)
o =EPsins+Pd X ,+xé[(P+2gsind) X3;,—Pq X

Tabla 3.1-2: Y-Derivadas del campo de desplazamiento interno de una falla dip-slip

rectangular finita en un semi-espacio.

(*) Se utiliza la notacion de Chinnery denotada por | ” y que representa lo siguiente:

fE=f(x,p)=f(x,p=W)=f(x—L,p)+ f(x—L, p—W)
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Z-Derivadas del campo de desplazamiento interno
para una falla dip-slip rectangular finita en un semi-espacio.
ou, ~ ,
“xy, 2 =l =L 2 L) (3:33)
0z 21
P N .
a” (x,7, 2 )_21T[(zj—zg‘+1§+z15)cos5—(15—15+1§+zz§)sin5] (3.34)
z
8 B A A
a—”“(x,y,z):zi|(zj—lg‘+1§—zz§)sin5+(z§—z§+zf—zz§)cos5| (3.35)
z s
Donde se definen las funciones liA'B’C y l:" como:
o f1 *
1;4:6_(5,,7,2) | (3.36)
z
~ Ot *
z
of; *
]f:a—(g’n’z) | (3.38)
z
.0
ch f E n, Z " (*) (3.39)
Y las funciones 0 f° /.A/ 0 z estan definidas como:
Off _~etp, (3.40)
0z 2
0f) _1-«, 3 x (3.41)
5. = 2 yX“+2Y”cos§+2nG
of7 —l-a~
a_Z3 . dX,— 2qG’ (3.42)
Y las funciones 0 f° I.B/ 0 z estan definidas como:
of’ -
L:—E '—1—K3sm60056 (3.43)
0z 1o
afz =—nG' EY“COS5—1—§D“SIH(SCOS5 (3.44)
z
of; -
L:qG'—l—O(Kz‘sinécosé (3.45)
0z 1o
Y las funciones O f I.C/ Oz estan definidas como:
ofy - e+ a ¢
afl :??+Yosinécosé—a[c+3dcosé+3CCSIqJ (3.46)
z
ofs A o , N
222 (1-0)§d X =i (7=25in6) X ptdng X (3.47)
0 A N N
af; —EP'sin 6+ X, —d’ X y—aé[(d—2qcosd) X y,—d g X (3.48)

Tabla 3.1-3: Z-Derivadas del campo de desplazamiento interno de una falla dip-slip

rectangular finita en un semi-espacio.

(*) Se utiliza la notacion de Chinnery denotada por || ”y que representa lo siguiente:

fEn=r.p)=f(x, p=W)= f(x=L, p)+ f(x—L, p—W)
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del campo de desplazamiento interno de

Definiciones de pardmetros necesarios para el calculo de las derivadas

una falla dip-slip

rectangular finita en un semi-espacio.

d=c—z
ax=(A+u)/(A+2u)
p=ycos(d)+dsin(5)
g=ysin(8)—dcos(5)

é=d+z
y=ncos(8)+gsin(5)

d=nsin(8)—qgcos(5)

R2:§2+r’2+q2

1

2R+E

G=2X,sind—yqgX,,

__coso
- 3

P +gY,siné

X =— __2R+E
" R(R+E) 32 R (R+E)
8R’+9 RE+3E’
o7 R5<R+§)3 YO:YH_EZYQ
L —_2R+n_
" R(R+n) 32 R (R+n)
_ &y
J,=J,c0o86—Jsiné Jz_R+EI D,
Ji =\ K ~J,sind], y si cos5=0 entonces Js=——slq’ Dy~ ]
Toeoss T (R+d) 2
"
J,=—&Y, —J,cos6+J,;siné JS:_[djLR);El]DH
1 i __ =y 2 1
= K.—J ) : _ J = . p 1
6 0055[ 37/ 551 ],YSI cosd=0 entonces 6 (R+d)2[§ " 2]
_ & | | e
Kl—cos6[D”—Y”sm§] , y si cos§=0 entonces = erd D,
- by . _ Siné[ zD 1]
3—0055[6]Y1,—yDHJ, y si cosd=0 entonces = Rrd &D,
K,=tY, cosé6—K, sind
1
Dn:iA
R(R+d)
E:Siﬂ—j}—q ,_cosé_gl_q
’ - 3
R R i R

G'=2X,cos5—dqX,

_sind

Pr=5

—qY,,c086

Tabla 3.1-3: Definiciones de parametros necesarios para el calculo de las derivadas del

campo de desplazamiento interno de una falla dis-slip rectangular finita en un semi-espacio.

Este modelo de Okada (1992) funciona muy bien para lo que estamos buscando, pero existen
algunas singularidades matematicas que es importante considerar para un buen desarrollo del modelo.
Una de las formas de evitar estas singularidades es evitar calcular o utilizar los resultados que entregan
el modelo en esos lugares, aunque también existen otras formas que en este trabajo no se profundizaran

(ver paper de Okada, 1992). La figura 3.1-2 muestra donde se originan dichas singularidades, las cuales

corresponden a:
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(1) Cuando ¢=0, que ocurre en el plano de la falla y su imagen (si sind> 0, entonces la imagen

del plano de falla sera en sind<0,y viceversa).

(i1) Cuando £=0, que ocurre en los planos verticales que contienen los bordes que son

perpendiculares al strike de la falla.

(iii)  Cuando R+E&=0, que ocurre a lo largo de las lineas que se extienden hasta los bordes que son

paralelos al strike de la fallay en x<0.

(iv)  Cuando R+n=0, que ocurre a lo largo de las lineas que se extienden a los bordes

perpendiculares a al strike de la fallay en p<0.

(iii)

(iv) (iv)

(b

Figura 3.1-2: Imagenes que muestran los lugares donde aparecen las singularidades matematicas en las
expresiones del modelo de Okada (1992), para el campo de deformacion debido a una fuente rectangular finita.
Las partes sombreadas muestran el plano de falla y su proyeccion sobre la superficie libre. Las marcas (i) a (iv)

corresponden a las singularidades descritas en el texto. La opcion (a) es para el caso de sin 6> 0, mientras
que la opcion (b) es para caso de sin <0 .

(Imagen: Okada, 1992)
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Para calcular las derivadas del campo de desplazamientos internos, producto de una falla dip-
slip rectangular finita, definidas anteriormente en las relaciones (3.1), (3.2), (3.3), (3.17), (3.18), (3.19),
(3.33), (3.34), y (3.35), se debe definir previamente las variables que describen el sistema de la falla,
los cuales son: el largo “ L ”, el ancho “ " (no confundir con la energia que carga el sistema), la
profundidad ““ ¢ ”, el angulo dip “ 6 ” y el desplazamiento de la placa subducente “ U (ver figura 3.1-
1), ademas de definir el volumen donde se calculard la energia de deformacion. De esta manera se

calcula las derivadas del campo de desplazamiento interno en el volumen dividido por varias celdas.

Después de obtener las derivadas, se calcula la deformacion interna, &, que se genera en la
zona, utilizando la ecuacion (2.13). Luego se obtiene el estrés, o , a través de (2.19), suponiendo que
nuestras zonas se comportan como un sélido, isotrépico, y con una gran falla. Con el estrés se estima el
estrés deviatorico, O j, definido en (2.9). Finalmente, habiendo calculado todo lo anterior, se estima la

energia de deformacion interna usando la relacion (2.57), como la suma de componentes:
1
W:EIUDU,gU.dV, (3.49)

donde ¥ es el volumen de la zona de estudio. Luego se suman todos los valores de /7 de cada celda,

para asi hallar la energia de carga sismica del volumen de estudio.
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3.2 CALCULO DE ENERGIA SISMICA LIBERADA Y OBTENCION DE
MAGNITUD MAXIMA

En esta etapa del trabajo, y tal como se a comentado anteriormente, se calcular la energia
sismica total liberada en una zona de estudio utilizando la metodologia planteada por Belmonte y

Bataille (2010), descrita anteriormente en la seccion (2.10).

Segun lo planteado por Belmonte y Bataille (2010), el area bajo la curva de la relacion G-R,
para una zona y periodo determinado, corresponde a la energia sismica total liberada, £, definida en la
ecuacion (2.61). Después de desarrollar dicha relacion, se llegoé a que en general, existen tres posibles
formas para obtener el valor de £, que dependen del valor b, tal que 5<3/2, b=3/2 y b>3/2,
definiéndose las relaciones (2.65), (2.66) y (2.67).

Para poder obtener la energia sismica total liberada utilizando las relaciones (2.65), (2.66) y
(2.67), es necesario definir antes las variables: caida de estrés, Ao, el valor b, la magnitud minima,
M, ,y la magnitud maxima, M, . Tanto la caida de estrés, como el valor b y la magnitud minima
se pueden estimar de diferentes formas, pero la magnitud méxima es lo que se busca. Por lo tanto, para
resolver el problema se realizan iteraciones de M, de tal forma que para cada valor de M, se
calcula la energia sismica total £, que es comparada con la energia sismica, £y, la cual es obtenida
utilizando la relacion (2.45), que vincula la energia de carga /¥ hallada anteriormente por el método de
Okada (1992) (explicada en la seccion 3.1), y la eficiencia sismica, n, caracteristica de la zona de

estudio. Esta comparacion se realiza calculando larazon, R ,entre £ y Eg, tal que

R=—-
E. (3.50)
Por lo tanto, todos los valores de M .. que hagan que el valor de la razon entre las energias sismicas
se encuentre entre 0.9<R<1.1 se promedian, dando como resultado el valor de M . para la falla

estudiada. El valor del parametro a de la relacion G-R, se puede obtener a través de la relacion (2.59).
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3.3 CALCULOS REALIZADOS

En este trabajo se realizaron diversos célculos de magnitud maxima para diferentes zonas y
parametros. Estos calculos se centran en la estimacion de M, de la etapa cosismica del ciclo
sismico, representada por el movimiento de la parte sismogénica interplaca de una zona de subduccion
(ver figura 3-1), debido a que los sismos de mayor magnitud se generan justamente en ese lugar. Sin
embargo, también se calcula el efecto que tendria la parte intersismica del ciclo sismico, sobre la
magnitud hallada en la zona interplaca, y se realiza un andlisis sobre la sensibilidad del modelo con

respecto a sus parametros. Los resultados obtenidos se precisan en el capitulo 4: resultados y anélisis.

El método utilizado para la estimacion de M .., depende de los siguientes parametros: largo
de la falla, L ; ancho de la falla, ' (no confundir con la energia que carga el sistema); profundidad
superior de la falla, ¢,, ; profundidad inferior de la falla, ¢,,, ; 4ngulo dip, ¢ ; desplazamiento de la
placa subducente, U (que puede depender a su vez del tiempo en que se acumula la tension, 7,y dela
velocidad de subduccion, v); la eficiencia sismica, 1 ; caida de estrés, Ao ; valor b ; magnitud
minima, M, ; y el volumen donde se estima la energia de carga, (el cual depende de: el valor
minimo del eje x, X, ; el valor maximo del eje x, X, ; el valor minimo del eje 'y, ¥, ; el valor
maximo del eje y, V.. ; el valor minimo del eje z, Z,,,;y el valor maximo de eje z, Z,,. ). Todos los
calculos se realizardn en el software matematico Matlab. Ademas, para simplificar los célculos, se
trabaja bajo el supuesto que las zonas de estudio se comportan como un medio homogéneo, isotropico,

como un sélido de Poisson ( A=p=3x10""[ Pa|), en el cual s6lo existe una gran falla.

3.3.1 CALCULO DE LOS SISMOS DE LA ZONA CENTRO-SUR

El objetivo principal de este trabajo es poder comprobar la efectividad del método para la
obtencion de la magnitud méxima, propuesto por Belmonte y Bataille (2010), en zonas de subduccion.
Para lograr comprobar la veracidad de los resultados, se estima necesario plantear el método en la zona
Centro-Sur de Chile (ver figura 1.3-2), definida anteriormente en seccidon 1.9, utilizando las
caracteristicas de la falla en la zona, como el 4ngulo de inclinacion o el valor b de la zona, junto con la
informacion proporcionada por los eventos sismicos del 2010 y 1985, ocurridos en la zona, como el
largo de la falla que se desplazd y el desplazamiento maximo, con el propoésito de obtener las
magnitudes 8.8 y 8.0 de los eventos, respectivamente. Tanto las caracteristicas de la zona como las
caracteristicas del sismo, necesarias para desarrollar el cilculo de la magnitud maxima a través del
método explicado en la seccion 3.1 y 3.2, se describen en la seccidon 2.9 y se resumen en la tabla 4.1-1,

junto con los resultados.
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3.3.2CALCULODE LA M, DELAZONANORTE

Para poder cumplir con otro de los objetivos especificos de este trabajo, es necesario estimar la
magnitud maxima que se esperaria en la zona norte de Chile, seleccionada a modo de ejemplo para el
uso del método. Las caracteristicas de la zona norte, necesarias para desarrollar el calculo de la
magnitud méaxima, se describen en la secciéon 2.9 y se resumen en la tabla 4.2-1, junto con los

resultados.

3.3.3 CALCULO DE LA M ,,. DEL PROCESO INTERSISMICO

Tal como la parte cosismica del ciclo sismico, puede ser interpretado como el movimiento de la
parte interplaca de una zona de subduccion, la parte intersismica puede ser interpretada como el
movimiento (inverso al movimiento de la parte interplaca) de la parte intraplaca de una zona de
subduccion, junto con el movimiento (también inverso al movimiento de la parte interplaca) de la parte
inferior de la placa subducente entre las profundidades de la zona interplaca e intraplaca, tal como se

puede ver en la figura 3-1, en la zona encerrada en rojo.

Este analisis intenta responder: utilizando el método propuesto, jcudnto es lo que aportaria la
parte inferior de la placa subductada a los resultados de la magnitud méxima de la parte interplaca, si es
incluida en los célculos?, o en otras palabras, ;cuanto aportaria el ciclo intersismico a los resultados de
la magnitud maxima de la zona interplaca, segiin el método propuesto?, y a su vez la pregunta: ;cuanto
varian los resultados obtenidos cuando se consideran diferentes volimenes de evaluacion?. Para
responder estas interrogantes se utilizan las caracteristicas de la zona centro-sur, junto con la
informacion del terremoto del 2010, para plantear 4 casos para la estimacién de M ... En el primer
caso se estima la magnitud del terremoto ocurrido en la zona interplaca, utilizando s6lo el movimiento
del proceso cosismico, y evaluado solo en el volumen que encierra la falla en la zona interplaca, tal
como se ve en el caso (a) de la figura 4.3-1. En el segundo caso, se estima la magnitud de la zona donde
se genera el terremoto, utilizando s6lo el movimiento de la parte intersismica de ciclo sismico, y se
evalua en el mismo volumen del caso 1, tal como se puede visualizar en en caso (b) de la figura 4.3-1.
En el tercer caso, se estima la magnitud de la zona interplaca utilizando sdlo el movimiento de esa
misma parte (movimiento cosismico), pero esta vez se evalua en el volumen que encierra tanto la falla
de la zona interplaca, como la fallas que genera el movimiento del la parte intersismica, tal como se
puede visualizar en en caso (c) de la figura 4.3-1. En el cuarto y ultimo caso, se estima la magnitud de
la zona donde se genera el terremoto utilizando s6lo el movimiento de la falla de la parte intersismica
de ciclo sismico, y se evalia en el mismo volumen del caso 3, tal como se puede visualizar en en caso

(d) de la figura 4.3-1. En los cuatro casos, todos los demés parametros, como el largo de la falla, el
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angulo de subduccion o el valor b, permanecen invariantes. Para llevar a cabo los calculos de la energia
de carga, W, del proceso intersismico, se plantea el método de Okada (1992) para las dos fallas que
describen el proceso intersismico. Para cada una de ellas, se calcula la energia de carga del sistema, la
cual es sumada, obteniendo una /' total. Luego, la obtencion de la magnitud maxima, obtenida por la
W total, se calcula tal como se describen en la seccion 3.2. Los valores utilizados para cada caso, junto

con los resultados, se presentan en la tabla 4.3-1.

3.3.4 CALCULO DE LA SENSIBILIDAD DE LOS RESULTADOS,
RESPECTO A LOS PARAMETROS DEL MODELO

La metodologia propuesta en este trabajo depende de una serie de pardmetros como el largo y
ancho de la falla, el valor b caracteristico de la zona de estudio, el angulo de subduccion, etc. Es por
eso que se hace necesario realizar un andlisis de sensibilidad, utilizando la informacion del terremoto
del 2010, y las caracteristicas de la zona centro-sur, para saber cuanto influyen en los resultados de la

magnitud maxima.

A) CAMBIO DEL VOLUMEN ANALIZADO, 7

Este andlisis esta enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,
como varia la magnitud hallada del terremoto de subduccién del 2010, cuando cambia el volumen de
analisis definido para la primera parte del proceso de obtencion de la magnitud méaxima (ver seccion
3.1). Para esto, se plantean dos enfoques. El primero, cuando se considera s6lo area que encierra justo a
la falla que se desplazo para el evento del 2010, representada por el volumen encerrado por la linea
segmentada roja de la figura 4.4-1. Y el segundo caso, cuando se considera un volumen mayor al caso
anterior, representado por el volumen encerrado por la linea segmentada verde de la figura 4.4-1. En la
tabla 4.4-1 se expresan los valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad del
método propuesto, cuando se cambia el volumen analizado y todos los demés parametros permanecen

constantes, y ademads se entregan los resultados obtenidos.

B) CAMBIO DE LA PROFUNDIDAD DE LA FALLA, c:

Este andlisis estd enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,

como varia la magnitud del terremoto de subduccién del 2010, cuando cambia la profundidad de la
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falla definida en la primera parte del proceso de obtencion de la magnitud maxima (ver seccion 3.1).
Para esto se realizan 3 calculos, donde se estima la magnitud méxima de la zona para diferentes valores
de ¢,, ¥ €y, pero con el ancho de la falla constante ( //'=cte), tal como se puede observar en la
figura 4.4-2, donde la falla ilustrada por las lineas segmentadas de color rojo, azul y verde,
corresponden a una falla misma falla, pero que estd cada vez mas profunda, respectivamente. En la
tabla 4.4-2 se expresan los valores de los pardmetros utilizados para el analisis de sensibilidad del
método propuesto, cuando se cambia la profundidad de la falla y todos los otros parametros

permanecen constantes, y se muestran los resultados obtenidos.

C) CAMBIO DEL ANCHO DE LA FALLA, W:

Este andlisis esta enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,
como varia la magnitud del terremoto del 27 F, cuando cambia el ancho de la falla, definido en la
primera parte del proceso de obtencion de la magnitud maxima (ver seccion 3.1). Para esto se realizan 6
calculos en diferentes planteamientos, donde se estima la magnitud méxima, para diferentes valores de

W, en diferentes profundidades, y con todos los demdas pardmetros constantes, tal como se puede
observar en la figura 4.4-3, donde la parte (a) se ilustra el primer planteamiento de problema, donde la
fallas estan con diferentes anchos ( W ,>W,>W >W,), pero con una profundidad inferior comun (
Cuomm=501km]), mientras que en la parte (b) se puede apreciar el segundo planteamiento del analisis,
donde dos tipos de fallas con diferentes anchos ( /s> W) poseen una profundidad superior comun (
¢,,=0). Los anchos W, y W; son iguales a los anchos W5 y W, respectivamente, pero se
diferencian por la profundidad de las fallas. Esto ultimo se realiza para poder eliminar el factor de la
profundidad de los resultados del analisis. En la tabla 4.4-3 se expresan los valores de los parametros
utilizados para el andlisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia el ancho de la falla
(y la profundidad) y todos los otros pardmetros permanecen constantes, y se entregan los resultados

obtenidos.

D) CAMBIO DEL LARGO DE LA FALLA, L:

Este andlisis estd enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,
como varia la magnitud del terremoto de subduccion del 2010, cuando cambia el largo de la falla,
definido en la primera parte del proceso de obtencion de la magnitud maxima (ver seccion 3.1). Para
esto se realizan 5 célculos, donde se estima la magnitud maxima, para diferentes valores de L,y con

todos los demas parametros constantes, tal como se puede observar en la figura 4.4-4, donde se ilustran
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las fallas con diferentes largos ( L, <L,<L;<L,<Ls), y con todos los demas parametros constantes.
En la tabla 4.4-4 se expresan los valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad del

método propuesto, cuando se cambia el largo de la falla, y se entregan los resultados obtenidos.

E) CAMBIO DEL ANGULO DE SUBDUCCION, &6 :

Este andlisis esta enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,
como varia la magnitud del terremoto del 2010, cuando cambia el dngulo de subduccion de la falla,
definido en la primera parte del proceso de obtencion de la magnitud méxima (ver seccion 3.1). Para
esto se realizan 9 célculos de tres planteamientos diferentes, donde se estima la magnitud maxima, para
diferentes valores de 6, W, ¢,, y €4, y con todos los demds pardmetros constantes, tal como se
puede observar en la figura 4.4-5, donde en la parte (a) se ilustra el primer planteamiento, con tres
fallas de diferentes angulos ( 6,<06,<0;), diferentes anchos ( W > W,>W ), y con todos los demas
parametros constantes. En la parte (b) se observa el segundo planteamiento, con 3 fallas de diferentes
angulos ( 0,<0,<0;), diferentes profundidades inferiores de la falla ( € o 1> Ciown2™ Ciown3 ), Y CON
todos los demds parametros constantes. Y en la parte (c) se ilustra el tercer planteamiento, con 3 fallas
de diferentes angulos ( 0,<0,<0;), diferentes profundidades superiores de la falla (¢,,,<¢,,,<¢,, ),
y con todos los demas parametros constantes. Los tres planteamiento se realizan para poder descartar la
influencia de los parametros W, ¢,, y Cu,, (que estan relacionados a los cambios de J) a los
resultados obtenidos, consiguiendo asi solo el analisis del cambio de ¢ . En la tabla 4.4-5 se expresan
los valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se

cambia el angulo de subduccion, y ademas, se expresan los resultados hallados.

F) CAMBIO DEL DESPLAZAMIENTO DE LA FALLA, U:

Este andlisis esta enfocado a como varia la energia de carga del sistema, y por consecuencia,
como varia la magnitud del terremoto de subduccion del 2010, cuando cambia la cantidad de
desplazamiento de la falla, definido en la primera parte del proceso de obtencion de la magnitud
maxima (ver seccion 3.1). Para esto se realizan 4 casos, en los que cada vez U va aumentando. En la
tabla 4.4-6 se expresan los valores de los parametros utilizados para el andlisis de sensibilidad del
método propuesto, cuando se cambia el desplazamiento, y se entregan los resultados de la magnitud

maxima de los calculos realizados.
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G) CAMBIO DE LA EFICIENCIA SISMICA, n:

Este analisis esta enfocado a como varia la energia sismica liberada del sistema de subduccion
de la zona centro-sur, y por consecuencia, como varia la magnitud méxima del terremoto de subduccion
del 2010, cuando cambia el valor de la eficiencia sismica, definida en la segunda parte del proceso de
obtencion de la magnitud maxima (ver seccion 3.2). Para esto se realizan 6 calculos en los cuales sélo
varia el valor de 1,y los demds parametros permanecen constantes. En la tabla 4.4-7 se expresan los
valores de los pardmetros utilizados para el andlisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se
cambia la eficiencia sismica, y los resultados obtenidos. Este analisis es util también para comprobar la
eficacia del sencillo método planteado para el calculo de la eficiencia sismica en una zona de

subduccion, propuesto en la parte H de la seccion 2.9.

H) CAMBIO DEL VALOR b, b:

Este andlisis estd enfocado a como varia la energia sismica liberada en el sistema de
subduccion de la zona centro-sur, y por consecuencia, como varia la magnitud maxima del terremoto de
subduccion del 2010, ocurrido en la falla de subduccion dentro de la zona centro-sur, cuando cambia el
valor b, definido en la segunda parte del proceso de obtencion de la magnitud maxima (ver seccion
3.2). Para esto se realizan 5 calculos en los cuales solo varia el valor b, y los demas parametros
permanecen constantes. En la tabla 4.4-8 se expresan los valores de los parametros utilizados para el
analisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia el valor, y los resultados obtenidos de

los 5 céalculos realizados.

I) CAMBIO DE LA MAGNITUD MINIMA, M,

Este anélisis estd enfocado a como cambia la magnitud maxima del terremoto del 2010, cuando
varia la magnitud minima, definida en la segunda parte del proceso de obtenciéon de la magnitud
maxima (ver seccion 3.2). Para esto se realizan 5 calculos en los cuales sélo varia el valor de M, . En
la tabla 4.4-9 se expresan los valores de los pardmetros utilizados para este andlisis de sensibilidad,

junto con los resultados de las magnitudes maximas obtenidos para los 5 calculos.
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J)  CAMBIO EN LA CAIDA DE TENSION, Ao :

Este analisis estd enfocado a como varia la energia sismica liberada en el sistema de
subduccion de la zona centro-sur, y por consecuencia, como varia la magnitud del terremoto del 2010,
cuando cambia el valor de la caida de tension, definido en la segunda parte del proceso de obtencion de
la magnitud maxima (ver seccion 3.2). Para esto se realizan 5 calculos en los cuales solo varia el valor
de Ao,y los demas parametros permanecen constantes. En la tabla 4.4-10 se expresan los valores de
los pardmetros utilizados para el andlisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia la
caida de tension, y se exponen los resultados de la magnitud méaxima obtenidos para los 5 céalculos

realizados.
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CAPITULO 4: RESULTADOS Y ANALISIS

A continuacion se presentardn los resultados obtenidos de la magnitud méxima, luego de

realizar los calculos descritos en el capitulo 3.

4.1 RESULTADOS Y ANALISIS DE LOS SISMOS DE LA ZONA
CENTRO-SUR

Utilizando la informacioén veridica conocida, proporcionada por los terremotos tipicos de un
proceso de subduccidon, como fueron el terremoto del 2010 y el del 1985, junto con las caracteristicas
de la falla en la zona donde se produjo el evento, se busca obtener las magnitudes utilizando el método
propuesto en este trabajo, y compararlas con el 8.8 y el 8.0 respectivamente, para conocer si las
diferencias entre los resultados obtenidos versus los reales. En la tabla 4.4-1 se expresan los valores de

los parametros utilizados, junto con los resultados.

Caracteristicas de zona centro-sur
€, [km] 6 [°] b Ao poars] | Xy km] | Y, tkm] | 2, km]
-10 30 0.83 30 -40 -30 -80
Cown km] | Wikm] | M, [ M,] n Y lkm] | Z g [kam]
-60 100 3.0 0.33 134 0
Caracteristicas de los sismos Resultados

L [km] U [m] X max [km] M max real [ M W ] M max metodo [ M w ]

Terremoto 1985, 200 2.9 240 8.0 7.86
Terremoto 2010| 440 13 480 8.8 8.82

Tabla 4.1-1: Valores de los parametros utilizados para el analisis del terremoto ocurrido en la zona

centro-sur de Chile, y los resultados obtenidos utilizando el método propuesto.

Para el desarrollo de este problema, los valores de los parametros ¢,,, €4, 0, W, L, U,
b, Aoy M, , son conocidos, a través de diferentes fuentes o procesos comentados en la seccion
2.9. Pero el pardmetro n se estimo a partir de una parte de los resultados obtenidos de la energia de
carga del sistema, arrojados por el modelo de Okada (1992), tal como se coment6 en la parte H de la
seccion 2.9. Luego de realizar todos los calculos pertinentes, y siguiendo los pasos de la metodologia
propuesta por el trabajo (secciones 3.1 y 3.2), se obtuvieron los valores de las magnitudes maximas de
los terremotos utilizados para el andlisis. Al observar los valores de las magnitudes reales y estimadas
por el método, notamos que existe una cercania entre los valores. Al examinar con mayor detalle el

valor de las magnitudes del terremoto del 1985, vemos que existe una diferencia entre 8.0 y 7.9, pero
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aln asi siguen siendo de magnitudes muy cercanas, mientras que las magnitudes del terremoto del
2010, existe solo una diferencia, que cuando aproximamos el valor de M .. del método, se vuelven
iguales. Por lo tanto, a pesar de las diferencias, los valores obtenidos estan dentro del orden de los
valores reales, implicando que los célculos, la metodologia propuesta, y la forma sugerida para estimar

la eficiencia sismica, parecieran ser correctos.

Las diferencias observables entre las magnitudes obtenidas y reales, del terremoto del 85,
podrian deberse a que en la fecha en que ocurri6 el terremoto 8.0, segin Madariaga (1998), recién
comenzaban a desarrollarse las redes locales y la red mundial de ancha banda, utiles para el estudio de
los eventos sismicos, por lo que es posible que la informacién obtenida del evento, como es el largo de
la falla y el desplazamiento, posean errores en su estimacion. No como lo que ocurre para el caso del
terremoto del 2010, que a esa fecha ya existia una amplia red sismica de gran sensibilidad. Ademas no
podemos olvidar que este método esta basado en una serie de suposiciones que considera al medio

ideal, homogéneo, isotdpico y con s6lo una gran falla que desliza.

4.2 RESULTADO Y ANALISIS DE LA M. DE LA ZONA NORTE

Para ejemplificar el uso de este método, se propone obtener la magnitud maxima del evento
sismico que se esperaria en la zona norte de Chile. Las caracteristicas de la zona norte, necesarias para
desarrollar el cédlculo de la magnitud maxima a través del método descrito en la seccion 3.1 y 3.2, y los
resultados obtenidos, se resumen en la tabla 4.2-1. Los parametros son respecto el sistema de

coordenadas de la figura 3.1-1.

Caracteristicas de zona norte
¢, [km] L [km] 0 [°] t [a] b A O [bars]
-30 550 27 135 0.85 30
C down [km] W [km] V [em/a] Um] min [ My ] n
-70 88 10 14 4.0 0.33
X k] | X [km] Y lkem] Y lem] Z 1, ] Z e k]
-40 590 -30 -137 -90 0
Resultado
M, 1M,y
8.76

Tabla 4.2-1: Valores de los parametros utilizados para la obtencion de la magnitud méaxima esperada

en la zona norte de Chile, y los resultados obtenidos luego de aplicar el método propuesto en este trabajo.
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El resultado obtenido de la magnitud méaxima del evento sismico esperado en la zona norte de
Chile, alcanza una magnitud de momento 8.8, aproximadamente. Esta magnitud concuerda con los
resultados obtenidos de la magnitud de terremoto del 2010, debido a que el desplazamiento utilizado, y
las caracteristicas entre las zonas norte y sur, no varian considerablemente. Segiin Madariaga (1998),
considerando la tasa de convergencia entre las placas de Nazca y Sudamericana, desde 1877 existe un
déficit de desplazamiento acumulado considerable entre las placas, que generaria un terremoto de
magnitud del orden de 9 en la zona. Resultados de modelos propuestos por Bejar-Pizarro et al. (2010),
sugieren que se esperaria un sismo de magnitud de momento aproximada de 8.7, que rompa si bien una
parte o completamente de los 500 km de longitud de la brecha sismica existente en la zona norte. Por lo

tanto, el resultado obtenido no se aleja de lo predicho por otros autores.

M

max

43 RESULTADOS Y ANALISIS DE LA
INTERSISMICO

DEL PROCESO

Para estimar el aporte que tendria el proceso intersismico a la energia de carga que genera un
evento sismico en la zona interplaca, se realizaron cuatro calculos, en los cuales se compara, a la vez,
cuanto cambia la magnitud de un sismo si se considera un volumen de andlisis diferente, tal como se
puede apreciar en la figura 4.3-1. Los datos utilizados para realizar estos célculos, junto con los

resultados obtenidos, se presentan en la tabla 4.3-1.

Datos constantes
L [km] U [m] A 0 [bars] M, 1M, X in [km]
440 13 30 3.0 -40
o [0 n b Z 0 [km] X e [km]
30 0.33 0.83 0 480
Datos variables Resultados
C,p [km] | Cgpyy (k]| Wikm] | Z,,, [km] | Y, [km] | Y, (km]|| M, [ M, ]
Caso 1 -10 -60 100 60 104 0 8.79
1] -60 240
Caso 2 -160 -60 277 -173 8.77
20 -10 320
Caso 3 -10 -60 100 -160 104 173 8.83
1] -60 240
Caso 4 -160 -160 277 0 9.41
21 -10 320

Tabla 4.3-1: Valores de los parametros utilizados para el analisis intersismico, junto con los resultados

obtenidos. Las dos opciones del caso 2 y caso 4, corresponden a los valores de las dos fallas utilizadas

para representar el proceso intersismico, tal como se ve en la figura 4.3-1.
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Figura 4.3-1: Ilustracion de los cuatro casos utilizados para realizar el analisis de la influencia del proceso
intersismico en los resultamos de la magnitud maxima. El caso (a), ilustra cuando sélo se utiliza el movimiento
del proceso cosismico (falla roja) evaluado en el volumen encerrado en verde, para la estimacion de la magnitud
del terremoto del 2010. El caso (b), ilustra cuando solo se utiliza el movimiento del proceso intersismico (fallas
rojas) 1y 2, evaluado en el mismo volumen del caso (a). El caso (c), ilustra otro enfoque para la estimacion de la
magnitud del terremoto, considerando solo el efecto del movimiento de la parte interplacas (falla roja), pero
evaluado en un volumen mayor encerrado en verde. El caso (d), muestra el enfoque cuando se considera el
movimiento de las fallas 1 y 2, que representan el desplazamiento intersismico, evaluado en el volumen

encerrado en verde.

Tres de los cuatro casos planteados en este analisis, presentan magnitudes muy cercanas a la
magnitud real del terremoto del 2010. Si aproximamos las magnitudes maximas obtenidas en el caso 1,
2 y 3, obtenemos la magnitud 8.8 en todos los casos. Por el contrario, en el caso 4, la magnitud hallada
a través del modelo propuesto, aumenta considerablemente a 9.4. Si observamos con mas detalle las
diferencias entre los 4 casos, nos percatamos de que tanto en el caso 1, 2 y 3, el volumen de analisis
utilizado para la estimacion de las magnitudes méximas, encierra una falla con caracteristicas muy
similares, siendo la misma falla para el caso 1 y 3, y la parte superior del segundo plano de falla del
proceso intersismico en el caso 2, lo que podria significar que sin importar el volumen de analisis, con
tal de que este contenga la falla, el valor de M . sera relativamente el mismo. Por otro lado, para el
caso 4, el volumen utilizado para el andlisis encierra dos planos de fallas, con anchos

considerablemente mayores comparado con los de los otros casos, conllevando a obtener valores de
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magnitudes mayores. Ademas, entre el caso 1, caso 2, y el caso 3, a pesar de que las magnitudes son
muy cercanas, se pueden avistar leves diferencias, tal que en el caso 3 la M. es mayor que en el caso
1, lo que implica que al considerar un volumen mayor, la magnitud estimada se calcula con mas
esfuerzos que hacen que finalmente el resultado de la magnitud aumente. En el caso 2 la M. es
menor que en los otros dos casos, observandose una pequena influencia de considerar una falla mayor.
Entonces, respecto a los resultados obtenidos por nuestro método planteado, las deformaciones
generadas en el proceso intersismico no concuerdan con la realidad porque, a pesar que en caso 2 los
valores se acercan al 8.8 del terremoto, cuando se aumenta el volumen de analisis, como en el caso 4,
los valores de la magnitud aumentan considerablemente a 9.4, y si pensamos lo que ocurre en la
realidad, las deformaciones generadas por las placas tectonicas no se limitan a un volumen pequefio
como en el caso 2, sino que se extienden en el medio continuo, mas parecido al caso 4. Por lo tanto,
podemos concluir que la acumulacion de estreses en el proceso intersismico no esta relacionada con un
evento sismico generado en la parte interplacas de una zona de subduccion, o simplemente, que el
modelo utilizado para estimar la influencia de la acumulacion de energia de deformacion en el proceso

intersismico del ciclo sismico, no es apropiado para esa zona.

4.4 RESULTADOS Y ANALISIS DE LA SENSIBILIDAD DE LA
MAGNITUD, RESPECTO A LOS PARAMETROS DEL MODELO

Para probar la sensibilidad de los resultados obtenidos de la magnitud maxima utilizando la
metodologia propuesta en este trabajo, se realizaron 7 andlisis sobre como influyen cada uno de los
parametros utilizado en el método, sobre el resultado final de la magnitud del terremoto del 2010,
utilizando las caracteristicas de la falla que se encuentra en la zona centro-sur de Chile donde ocurrié
dicho evento de subduccion. A continuacion se presentan los resultados y los andlisis para cada

parametro que es necesario definir para la utilizacion del método.

A) CAMBIO DEL VOLUMEN ANALIZADO, 7:

El método para obtener la magnitud maxima de una zona, nos permite definir el volumen a
analizar. Este andlisis servird para saber cuanto volumen de debe considerar para evaluar la magnitud
maxima de una zona, y para saber cuanto varian los valores de M, cuando cambia el volumen de
analisis. Para esto, se plantean dos enfoques. En el primer caso se considera so6lo el area que encierra
exactamente a la falla, y el segundo caso se estima la magnitud maxima en un volumen mayor, que

considera tanto la falla como la extension de ella hasta la fosa. Ambos casos estan ilustrados en la
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figura 4.4-1, donde la zona encerrada por la linea segmentada roja corresponde al caso 1, mientras que
la zona encerrada en verde al caso 2. En la tabla 3.3-4 se expresan los valores de los pardmetros
utilizados para el andlisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia el volumen
analizado, junto con los resultados obtenidos. Todos los valores son respecto al sistema de referencia

impuesto en la figura 3.1-1.

Datos constantes
C,p [km] L [km] S b A O [bars]
-10 440 30 0.83 30
C down [km] W [km] U [m] M i I My ] n
-60 100 13 3.0 0.33
Datos variables Resultados

Xmin [km] Xmux [km] Ymin [km] Ymax [km] Zmax [km] Zmin [km] Mmax [ MW ]

Caso 1 0 440 0 87 -10 -60 8.65
Caso 2 -40 480 -30 104 0 -80 8.87

Tabla 4.4-1: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad A), respecto al cambio del

volumen, AV=(AX,AY,AZ),y los resultados obtenidos.

[kmlZ 4 . A yIkm]

Figura 4.4-1: Ilustracion de los dos casos utilizados para realizar el analisis de sensibilidad del método
propuesto, respecto al volumen utilizado. El Caso 1, corresponde al volumen encerrado por la linea punteada

roja, mientras que el Caso 2, corresponde al volumen encerrado por la linea punteada verde.

Tal como se discutio en la seccion 4.3, cuando aumenta el volumen de analisis en donde se
estiman las deformaciones, aumenta el valor de la magnitud méxima obtenida. Pero aun asi, tal como se
ve en los resultados expuestos en la tabla 4.4-1, los ordenes de las magnitudes halladas se mantienen
(magnitud aproximada para el caso 1 de 8.7, y magnitud aproximada para el caso 2 de 8.8). Este

aumento en la magnitud, segin la metodologia empleada, puede deberse a que la mayoria de la
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deformacion se concentra en el volumen que encierra exactamente a la falla, tal como en el caso 1, pero
alrededor de esta también se produce la deformacion, y a medida que el punto de observacion se aleje
de la fuente de deformacion, los valores de ¢ se vuelven cada vez menores. Por lo tanto, para obtener
resultados mas exactos, es conveniente utilizar un volumen mayor que un volumen que encierra
exactamente la falla por completo, pero que no se debe exceder mucho mas allé, para no sobrestimar la
magnitud, aunque, segun los resultados, para el caso 1 y caso 2, las magnitudes se mantienen en el

mismo orden, por lo que no influye fuertemente en M,

B) CAMBIO DE LA PROFUNDIDAD DE LA FALLA, c:

El método también nos permite escoger las profundidades de la falla, que en este trabajo se

definen: la profundidad superior, ¢, , y la profundidad inferior, ¢,,,. La profundidad superior

up >
corresponde a la profundidad en que se encuentra el comienzo de la falla, el limite mas cercano a la
superficie libre (definida en z=0), mientras que la profundidad inferior corresponde al limite inferior
de la falla, el cual estd mas alejado de la superficie libre. Este anélisis nos respondera la interrogante de
cuanto cambia la solucién obtenida cuando varia la profundidad de la falla. Para esto se realizan 3
calculos, ilustrados en la figura 4.4-2. En la tabla 4.4-2 se expresan los valores de los parametros
utilizados para el analisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia la profundidad de la

falla, junto con los resultados estimados. Todos los valores son respecto al sistema de referencia

impuesto en la figura 3.1-1.

Datos constantes
L [km] 6 [°] b Ao poars] | X, km] | Y, km] | 2, kn]
440 30 0.8 30 -40 -30 -80
W [km] U [m] M, . [M,] n X lkm] | Y, [km] | Z . [km]
100 13 3.0 0.33 480 104 0
Datos variables Resultados
Cp k] | Cppy k] || M [ My, ]
Caso 1 0 -50 9.21
Caso 2 -10 -60 8.84
Caso 3 -30 -80 8.95

Tabla 4.4-2: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad B), respecto al

, ¥ los resultados obtenidos.

down )

cambio de la profundidad de la falla, ¢=(c,,, ¢

up”’
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Y km]

Figura 4.4-2: Ilustracion de las fallas utilizadas para la realizacion del analisis de sensibilidad del método

propuesto, respecto a la profundidad de las mismas. Cada color (rojo, azul y verde) indica un caso a analizar.

Cuando se considera el mismo volumen de andlisis, y se hacen variar las profundidades
superiores ¢ inferiores de una falla definida, se observan valores muy diferentes. Si el caso 2
corresponde al caso mas real (datos del terremoto 2010), al aumentar la profundidad de la falla vemos
que el valor de la magnitud maxima aumenta de 8.8 a 8.95, mientras que al disminuir la profundidad de
la falla, las diferencias entre las magnitudes se hacen incluso mayores, aumentando de 8.8 a 9.2. Estas
diferencias considerables entre las magnitudes sigieren que es importante conocer certeramente las
profundidades de la falla, para realizar una buena estimacion de la magnitud maxima de la zona, ya que

estos pequefios errores, generan grandes diferencias en los resultados.

C) CAMBIO DEL ANCHO DE LA FALLA, W:

El ancho de la falla depende de los parametros ¢,, y C4,., , por lo tanto, para analizar cuanto
varian los resultados de la magnitud obtenidos por el método, se realizan 6 calculos con diferentes
planteamientos. En el primer planteamiento se utilizan diferentes valores de ancho de la falla, junto con
diferentes profundidades superiores, y todos los demds pardmetros constantes, mientras que en el
segundo planteamiento se consideran diferentes valores del ancho de la falla, junto con diferentes
valores de la profundidad inferior, tal como se ve en las partes (a) y (b) de la figura 4.4-3,
respectivamente. En la tabla 4.4-3 se expresan los valores de los pardmetros utilizados para el analisis
de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia el ancho de la falla (y las profundidades),
junto con los resultados. Los casos que se agrupan en (a) y en (b), corresponden a los casos de los dos
diferentes planteamientos realizados para el calculo, donde (a) corresponde al primer planteamiento,
mientras que (b) corresponde al segundo planteamiento. Todos los valores son respecto al sistema de

referencia impuesto en la figura 3.1-1.
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Datos constantes
L [km] U [m] b Ao bars] | X, km] | Y, km] | Z,,, [km]
440 13 0.83 30 -40 -30 -70
5[] n M, 1M, 1| Xy llm] | Y, fkm] | Z,, [km]
30 0.33 3.0 480 104 0
Datos variables Resultados
W [km] C,p [km] € dorn [km] M, 1M, ]
Caso 1 120 0 -60 9.16
Caso 2 100 -10 -60 8.83
@) Caso 3 60 -30 -60 8.69
Caso 4 40 -40 -60 8.48
Caso 5 60 0 -30 9.12
®) Caso 6 40 0 -20 9.11

Tabla 4.4-3: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad C), respecto al

cambio del ancho de la falla, W,y los resultados obtenidos.

rA | Y [km]
] A ) R . ylkEﬂ

. : > X
| [km]

17 L ”E‘Z 7 @)
3 (b)

Figura 4.4-3: Ilustracion de las fallas utilizadas para la realizacion del analisis de sensibilidad del método

propuesto, respecto al ancho de las mismas. En la parte (a) se ilustra el primer planteamiento del problema,
con fallas de anchos W, >W,>W  >W, que posee una profundidad inferior igual a 50 km; la parte (b) se

aprecia el segundo planteamiento, con fallas de anchos W > W ,y con una profundidad superior de 0 km.

Al observar los resultados obtenidos del andlisis de sensibilidad C), podemos decir, que a
medida que disminuye el ancho de la falla, el valor obtenido de la magnitud maxima disminuye.
Ademas, tal como se comentd en el andlisis de sensibilidad de la profundidad de la falla, se puede
advertir que en los resultados del enfoque (b) del andlisis, en los casos 5 y 6, las magnitudes aumentan
considerablemente en comparacion con los resultados obtenidos en los casos 3 y 4 del enfoque (a) del
analisis, probandose nuevamente la alta sensibilidad del método a los cambios de las profundidades. El
aumento de la magnitud maxima, cuando aumenta /¥, se debe a que cuando aumenta el ancho de la
falla, también lo hace el area de ruptura que se desliza, y a mayor area desplazada, mayor deformacion,
mayor estrés, y finalmente mayor energia sismica, o en otras palabras, al aumentar el 4rea de ruptura de

una falla, con todo lo demas constante, el momento sismico definido en (2.31) aumenta, generando un
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aumento en la magnitud de momento, definida en la ecuacion (2.32). Por lo tanto, el ancho de la falla es
un parametro que debe ser bien estimado, para no obtener resultados erréneos de magnitud maxima,

siendo sin embargo que la estimacion de M ,,,. no es tan sensible a los cambios de V.

Por otro lado, al observar los valores estimados de las magnitudes maximas para los casos 1, 5
y 6, nos percatamos que son del orden de 9, al igual que en el caso 1 del anélisis de sensibilidad B. Si
analizamos estos cuatro casos, nos percatamos que lo que todos tienen en comun, y diferente a todas las
demas situaciones estudiadas, es que la falla parte (o termina) en la superficie libre, definida en el plano

z=0. Por lo tanto, y segun los resultados obtenidos, este método de estimacion de M, funciona de

manera incorrecta cuando se estudia una falla con ¢,,= 0.

D) CAMBIO DEL LARGO DE LA FALLA, L:

Muchos autores comentan que el largo de la falla que se rompe en un evento sismico, es
proporcional de alguna forma en la magnitud del evento. El andlisis para estimar que tan sensible son
los resultados al cambio del largo de la falla, est4d planteado en cinco calculos, para diferentes valores
de L, tal como se ilustra en la figura 4.4-4. En la tabla 4.4-4 se expresan los valores de los parametros
utilizados para el analisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se cambia el largo de la falla,
junto con los resultados para cada caso. Todos los valores son respecto al sistema de referencia

impuesto en la figura 3.1-1.

Datos constantes
Cyp lkm] | O[] U m] n b X i Tkm] | Y flem] | Z,, k]
-10 30 13 0.33 0.83 -40 -30 -80
Catown k] | W ikm] | M, [ M, 1| A0 [bars] | X g [km] | Y k] | 2 [km]
-60 100 3.0 30 880 104 0
Datos variables Resultados
L [km] M. M,]
Caso 1 140 8.57
Caso 2 240 8.75
Caso 3 440 8.84
Caso 4 640 8.92
Caso 5 840 8.98

Tabla 4.4-4: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad D), respecto al cambio

del largo de la falla, L,y los resultados obtenidos.
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Figura 4.4-4: Tlustracion de las fallas utilizadas para la realizacion del analisis de sensibilidad del
método propuesto, respecto al largo de la falla L . Cada falla de color representa un valor de L

diferentes, siendo L, <L,<L,<L,<L. .

Debido a que el largo de la falla, junto con el ancho de la misma, definen el area desplazada, era
de esperar que un aumento en el largo generaria magnitudes maximas mayores, tal como se ve en los
resultados de la tabla 4.4-4. A pesar de los diferentes valores de M ., los 6rdenes para cada caso se
mantienen relativamente constantes. Si observamos con mas detalles los casos 2 y 3, nos percatamos
que para una falla de casi el doble de larga, la energia eléstica acumulada, y por ende, la energia
sismica liberada son muy similares, tanto asi que generarian un evento sismico de magnitud
aproximada igual a 8.8. Este asunto puede estar relacionado con en tema de las asperezas de una zona
de subduccion, idea que se discutira en el capitulo 5. Por lo tanto, podemos concluir que los resultados

de M, dependen del valor propuesto para el largo de la falla, por lo que es importante conocer ese

dato de manera exacta, a pesar que los valores de M, no cambian de manera significante ante

pequefios cambios de L .

E) CAMBIO DEL ANGULO DE SUBDUCCION, 6 :

Seglin Uyeda y Kanamori (1975), existen dos modos de subduccion extremos, lo cuales son el
tipo Chileno, donde el angulo de buzamiento es cercano a 30°, y el tipo Mariana, donde el angulo de
buzamiento es cercano a 70°. Por lo tanto, entre una zona de subduccién y otra, el angulo dip puede
variar considerablemente. Para estimar cuanto varia el resultado de la magnitud del terremoto del 2010,
cuando cambia el angulo de subduccidn, se realizan 9 célculos de tres planteamientos diferentes,
debido a que los valores de ¢, dependen de los parametros de W, ¢,, y C4,,, . La figura 4.4-5 se
muestran los 3 planteamientos del problema. En la tabla 4.4-5 se expresan los valores de los pardmetros
utilizados para el andlisis de sensibilidad del método propuesto, junto con los resultados obtenidos.

Todos los valores son respecto al sistema de referencia impuesto en la figura 3.1-1.
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Datos constantes
L [km] b A 0 [bars] X in k] Y lkm] Z iy Tkm]
440 0.83 30 -40 -30 -80
U [m] M, 1M, n X g [km] Y [km] Z 4 k]
13 3.0 0.33 480 165 0
Datos variables Resultados
5[] W [km] €, [km] C down [km] M, . 1My ]
Caso 1 20 145 -10 -60 8.88
(a) | Caso?2 30 100 -10 -60 8.80
Caso 3 50 65 -10 -60 -
Caso 4 20 100 -10 -44 8.85
(b) | Caso5 30 100 -10 -60 8.80
Caso 6 50 100 -10 -67 9.72
Caso 7 20 100 -43 =77 8.81
(c) | Caso 8 30 100 =27 =77 8.75
Caso 9 50 100 0 =77 9.84

Tabla 4.4-5: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad E), respecto al cambio
del angulo de subduccion de la falla, 6,y los resultados obtenidos. El resultado del caso 3 (-)

supera el valor limite mayor de magnitud maxima, establecido por el método (9.9).

Y [km]
Z 4 y [km]
[km] z 4 2
‘_.’-f’ W1 5 7 [km] _;:/ &1 /' |
: - & #A
/ o ‘ ,;'" A _-—-[Em]
' ' [km] j 4
/ ;
. L J
r; ,"”;’ 4’,/ ."‘ ,’j i .”’
] ‘,_’J'/ 4 ;" ,,' ’/’ B
I'f' L é::’ (a) £ ':,:/’ ( )
e =
Y [km!

Figura 4.4-5: Ilustracion de las fallas utilizadas para la realizacion del analisis de sensibilidad del método
propuesto, respecto al angulo de la falla 6 . En la parte (a) se ilustra el primer planteamiento del problema, con
tres fallas con angulos de subduccion diferentes ( 6,<6,<38, )y con anchos diferentes ( W, >W ,>W ,); en la

parte (b) se muestra el segundo planteamiento con fallas de diferentes angulos y diferentes profundidades,

al igual que en el planteamiento (c).
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Los andlisis de los angulos 20° y 30° (casos 1, 2, 4, 5, 7, y 8) sefialan que a medida que
aumenta el angulo dip de una zona de subduccion, la magnitud maxima disminuye, pero aun asi, para
cada cada planteamiento el orden de magnitud se mantiene. Cuando examinamos con mas detalle los
resultados de los diferentes planteamientos de los caso de los dngulos 20° y 30°, se obtienen los mismas
mismas conclusiones definidas en los analisis anteriores: al aumentar #, aumenta M, ; al aumentar
la profundidad, cambia M . . Por otro lado, los resultados obtenidos de los analisis del angulo de 50°
(caso 3, 6,y 9), para los diferentes enfoque, son erroneos, debido a que, segun lo que hasta ahora se
conoce, un angulo de buzamiento mayor, implica que la placa tectdonica que subduce posee menor
resistencia al movimiento, en comparacion con una placa subductando con un angulo menor, debido a
que en este ultimo caso existe un mayor acoplamiento entre las placas, ya que posee una mayor
boyantés positiva que la placa con un &ngulo mayor, lo que genera mayores acumulamientos de
estreses, y por lo tanto, mayores magnitudes en los eventos sismicos. Por todo esto, no son consecuente
los resultados obtenidos de M . para el caso de la placa de 50° dip, y es posible esto sea debido a que
los valores que permanecen constantes, como el desplazamiento o el valor b, no corresponden a los
valores que definen las fallas que poseen un angulo dip cercano a 50°. Entonces, como conclusion
podemos decir que, la aplicacion de esta metodologia estd acotada para un cierto rango de angulos
permitidos segun las caracteristicas de la falla, los cuales a medida que aumentan, se obtienen menores

magnitudes maximas, aunque es necesario realizar mas analisis al respecto.

F) CAMBIO DEL DESPLAZAMIENTO DE LA FALLA, U:

El desplazamiento de una falla, U, en el proceso cosismico, esta relacionado con el
desplazamiento maximo que ocurre en la falla luego de un evento sismico, o también, con todo el
desplazamiento que se deberia haberse trasladado la falla si es que esta no estuviera trancada. Para
estimar cuanto varian los resultados cuando se utilizan diferentes valores del desplazamiento, se
realizan 4 calculos. En la tabla 4.4-6 se expresan los valores de los parametros utilizados para el
analisis de sensibilidad del método propuesto, y los resultados obtenidos. Todos los valores son

respecto al sistema de referencia impuesto en la figura 3.1-1.
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Datos constantes
Likm] | ¢, [km] 5[] b | Ao bars]| X, km]| Y, (km] | Z,,;, [km]
440 -10 30 0.83 30 -40 -30 -80
Wikm] | Copn km]| M, 1M, 1) 10 | Xypelkm]| Yo (km] | Z,,, [km]
100 -60 3.0 0.33 480 104 0
Datos variables Resultados
U [m] M,..[M,]
Caso 1 0 0
Caso 2 4 8.16
Caso 3 12 8.84
Caso 4 24 9.20

Tabla 4.4-6: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad F), respecto al

cambio del desplazamiento de la falla, U, y los resultados obtenidos.

Tal como era de esperar, a medida que aumenta el desplazamiento generado en una falla (o
acumulado), mayor magnitud maxima estimada, por lo que el modelo funciona correctamente con
respecto a las variaciones de este parametro. Si observamos el caso 4, la magnitud méaxima hallada,
utilizando 24 metros, se acerca a la magnitud 9.5 del terremoto de 1960 de Valdivia, el cual gener6é un
desplazamiento aproximado de 20 metros, pero se generd en una falla con un largo mucho mayor. Por
lo tanto, al depender los resultados de la cantidad desplazada en la falla, es importante conocer este
parametro de manera exacta, para que de esta manera nos acerquemos a los valores reales de M .,
pero este no es un parametro que a pequefios cambios de su valor, se estimen grandes cambios en el

resultado de la magnitud.

G) CAMBIO DE LA EFICIENCIA SISMICA, n:

La eficiencia sismica es un parametro muy discutido por los cientificos. Atn no se obtienen
valores definidos para la eficiencia sismica, por lo que se vuelve importante entender cuanto vararian
los resultados obtenidos por el modelo, cuando cambian los valores de la eficiencia. Para esto se
realizan 6 calculos en los cuales solo varia el valor de n, y los demés parametros permanecen
constantes. En la tabla 4.4-7 se expresan los valores de los pardmetros utilizados para el analisis de
sensibilidad del método propuesto, junto con los resultados obtenidos. Todos los valores son respecto al

sistema de referencia impuesto en la figura 3.1-1.
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Datos constantes
L [km] | ¢,, [km] S [°] b Ao bars] | X, km] | Y, km] | Z,,, [km]
440 -10 30 0.83 30 -40 -30 -80
Wikm] | Chp km] | Ufml | M, (M, 1] X km] | Y km] | Z, [km]
100 -60 13 3.0 480 104 0
Datos variables Resultados
n M, 1 My ]
Caso 1 0 0
Caso 2 0.02 8.03
Caso 3 0.05 8.30
Caso 4 0.1 8.50
Caso 5 0.3 8.81
Caso 6 0.5 8.96

Tabla 4.4-7: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad G),respecto al

cambio de la eficiencia sismica de la zona, 1,y los resultados de la magnitud maxima obtenidos.

Al observar los valores obtenidos de la magnitud maxima para el analisis de sensibilidad de la
eficiencia sismica, nos percatamos que a medida que aumenta 1, el valor de M. también lo hace.
Esto concuerda con lo que se expresa en la ecuacion (2.45), donde la energia sismica liberada en un
evento sismico, es proporcional a la energia elastica que carga el sistema, y esta proporcionalidad
corresponde al valor de la eficiencia sismica, tal que, a medida que este valor es mayor, implica que
existe un mayor porcentaje de energia de carga eléstica que se transforma a energia sismica liberada, al
ocurrir un sismo. Cuando la eficiencia sismica es cero (Caso 1) implica que no existe transferencia de
energia sismica, o en otras palabras, el terremoto no ocurre, tal como se puede observar en el resultado
de ese caso. Este analisis permite notar que las diferencias en los valores de la eficiencia generan un
cambio importante en la magnitud resultante, pero al comparar los resultados entre el caso 5 y todos los
demads casos planteados, nos percatamos que el uso de una eficiencia de 0.33, obtenida a partir de la
forma propuesta en el trabajo (la cual utiliza las deformaciones del medio interno conseguidas de los
resultados del método de Okada (1992)), es correcta o se acerca a los valores reales. Ademas, las
pequefias diferencias del valor otorgado a la eficiencia sismica no influyen mayormente en los

resultados obtenidos de la magnitud méxima.

H) CAMBIO DEL VALOR b, b:

El valor b también es muy comentado en el ambiente cientifico. Existen diversas formas para

obtener el valor b, pero cada una de ellas acarrean errores, generando incertidumbre respecto al
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verdadero valor b de una zona especifica. Es importante entonces estimar la influencia en los resultados
cuando cambian los valores del valor b. Para esto se realizan 5 célculos. En la tabla 4.4-8 se expresan
los valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad del método propuesto, cuando se
cambia el valor b,y los resultados obtenidos. Todos los valores son respecto al sistema de referencia

impuesto en la figura 3.1-1.

Datos constantes
Lkm] | ¢, [km] 5[] Ulm] | Ao bars)| X, k]| ¥, (km] | Z,,, [km]
440 -10 30 13 30 -40 -30 -80
Wikml | Cyppy lkml | M, 0,1 0| Xy llam]| ¥ km] | 2 km]
100 -60 3.0 0.33 480 104 0
Datos variables Resultados
b M, . [M,]
Caso 1 0.5 9.12
Caso 2 0.7 8.95
Caso 3 0.8 8.82
Caso 4 1 8.71
Caso 5 1.2 8.25

Tabla 4.4-8: Valores de los pardmetros utilizados para el analisis de sensibilidad H), respecto al

cambio del valor b de la zona, b,y los resultados obtenidos.

Cuando se calculan las magnitudes maximas generadas cuando cambia solo el valor b,
obtenemos que, segun los resultados expuestos en la tabla 4.4-8, aumentan los valores del valor b
utilizado en el método, la magnitud maxima obtenida serd cada vez menor. Ademas, las diferencias ente
los valores b utilizados en el caso 2 y 3, corresponde a 0.1, lo cual que genera magnitudes de ordenes

diferente de 9.0 y 8.8. Por lo tanto, nuestro método es sensible a los pequefios cambios del valor b.

I) CAMBIO DE LA MAGNITUD MINIMA, M,

La magnitud minima se obtiene a partir de la relacion G-R. Para saber qué tan importante es el
valor de la magnitud minima, en los resultados de la magnitud maxima, se efectian cinco calculos en
los cuales sélo varia el valor de M, . La tabla 4.4-9 expresa los valores de los parametros utilizados

para este analisis de sensibilidad, junto con los resultados obtenidos de la magnitud maxima. Todos los

valores son respecto al sistema de referencia impuesto en la figura 3.1-1.
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Datos constantes
Lkm] | ¢, [km] S [°] Ulm] | Ao ars] | X, km] | Y, km] | Z,,, [km]
440 -10 30 13 30 -40 -30 -80
Wikm] | Cgoyy [km] b n X e k] | Y Tkm] | Z 4 [kem]
100 -60 0.83 0.33 480 104 0
Datos variables Resultados
M,. [ M,] M, . [M,]
Caso 1 0 8.8443
Caso 2 2.5 8.8443
Caso 3 3.0 8.8443
Caso 4 3.5 8.8444
Caso 5 4.0 8.8445

Tabla 4.4-9: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad I),respecto al cambio

del valor de la magnitud minima de la zona, M, ,y los resultados de la magnitud maxima obtenidos.

Para este caso, como se ve en la tabla 4.4-9, los cambios de los valores de las magnitudes
minimas utilizadas no generan grandes variaciones en los valores de las magnitudes méximas. Incluso,
para observar los cambios sutiles en los resultados de la magnitud maximas obtenidas, es necesario
tener los resultados con cuatro decimales, con lo cual podemos decir que a medida que la magnitud
minima aumenta, los valores de la magnitud maxima aumenta, sutilmente. Por lo tanto, el valor de

M .. no depende considerablemente del valor de la magnitud minima utilizado.

J)  CAMBIO EN LA CAIDA DE TENSION, Ao :

Segun Kanamori, et al (1975), el valor de la caida de tension, para proceso en la parte
interplaca e intraplaca varian de 30 a 100 bars, respectivamente. Para estimar cuanto afecta el cambio
del valor de la caida de tension, a los resultados de la magnitud maxima, se realizan 5 calculos en los
cuales solo varia el valor de Ao,y los demas parametros permanecen constantes. En la tabla 4.4-10 se
expresan los valores de los pardmetros utilizados para el analisis de sensibilidad del método propuesto,
junto con los resultados obtenidos. Todos los valores son respecto al sistema de referencia impuesto en

la figura 3.1-1.
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Datos constantes

Lkm] | ¢, [km] 5[] U [m] b X i k] | Y (km] | Z,, [km]
440 -10 30 13 0.83 -40 -30 -80
Wikm] | Cgpplkm]| M, M, 1| N X e km] | Y [km] | Z . [km]
100 -60 3.0 0.33 480 104 0
Datos variables Resultados
A O [bars] M, ..[M,]
Caso 1 0 0
Caso 2 10 9.16
Caso 3 30 8.84
Caso 4 100 8.50
Caso 5 200 8.30

Tabla 4.4-10: Valores de los parametros utilizados para el analisis de sensibilidad J), respecto al

cambio de la caida de tension de la zona, A o,y los resultados obtenidos.

La caida de tension representa la cantidad de estrés liberado entre el momento antes del evento
sismico y después. Cuando Ao es igual a cero, significa que no ocurre el sismo, ya que el sigma antes
y el sigma después son iguales. Dicho suceso concuerda con el resultado de la magnitud maxima
obtenida. Tal como se ve en los resultados de la tabla 4.4-10, a medida que aumenta el valor de la caida
de tension, los valores de las magnitudes maximas disminuyen, lo que coincide con la realidad, debido
que el aumento en la diferencia entre el estrés antes y después de un sismo, significa que el estrés
liberado es cada vez menor al anterior. Por lo tanto, es importante considerar un correcto valor de la
caida de tension para realizar los calculos de M ., debido a que los resultados obtenidos a través de
nuestro método implican que son sensibles a los cambios de A o, sin embargo, a mayores valores de la
caida de tensidon, menos importantes son las diferencias entre los valores utilizados, ya que el método se

vuelve cada vez menos sensible respecto a ese parametro.
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CAPITULO 5: DISCUSION

La idea de la prediccion de los terremotos ha sido un tema en el cual cada vez mas
investigadores concentran sus esfuerzos. Sin embargo, ya es conocido que los terremotos son procesos
estocasticos, donde solo se puede hablar de la probabilidad de ocurrencia de un evento sismico en una
zona, pero no es posible decir con precision cuando éste ocurrird ni a que magnitud (Kanamori, 1974).
Sin embargo, existen diversos método que reducen la incertidumbre. Aqui es donde entra nuestro
trabajo, en el cual se propone calcular las magnitudes méximas esperadas en las zonas de subduccion,
con la novedad de considerar que el area bajo la curva de la relacion Gutenberg-Richter es la energia de

descarga sismica total de la zona, en un tiempo determinado.

Del anélisis realizado para la obtencion de la magnitudes de los sismos de subduccion del 1985
y 2010, pudimos comprobar la efectividad de la metodologia propuesta. Los resultados de la
magnitudes maximas obtenidas, utilizado las caracteristicas de la falla y de la zona de donde se
generaron los terremotos, junto con la informacién del largo de la falla que se rompid y el
desplazamiento maximo ocurrido en el evento, fueron muy satisfactorios, obteniéndose pequefias
diferencias, en la estimacion de la magnitud 8.0 del terremoto del 1985. Es posible que dichas
diferencias puedan deberse a que esta metodologia estd construida sobre una serie de suposiciones y
caso ideales, que generan una incertidumbre en los resultados. Pero también, las diferencias estimadas
pueden deberse a que la dependencia existente de los valores de los parametros introducidos en los
modelos utilizados. Segun la literatura, las suposiciones utilizadas como: que las placas se comportan
como medios continuos, o que la energia de descarga sismica es proporcional a la energia que carga el
sistema, son cercanas a lo que ocurre en la realidad, entonces, pareciera ser mas probable que los
valores de los parametros utilizados estan mas relacionados a las estimaciones de magnitudes méximas

inexactas.

Luego de estudiar los resultados de las magnitudes méaximas obtenidas a partir de los analisis de
sensibilidad realizados en la seccion 4.4, se concluye que los la metodologia planteada en este trabajo

depende de los valores utilizados para realizar el andlisis, destacandose por sobre todos los demas

parametros el valor b. Esto constituye una gran desventaja en la estimacion de M . .

La manera propuesta para la estimacion del valor b, acarrea una gran cantidad de errores. Para
este trabajo, el valor b es obtenido a partir de la pendiente de la recta de la regresion lineal, que mejor
se ajusta a la relacion Gutenberg-Richter, definida para cada zona estudiada en un tiempo especifico, la
que es obtenida a su vez del catalogo sismico NEIC (2013) y de la historia sismica conseguida por el
catalogo CERESIS (2013). El primer problema en la estimacion del valor b esta relacionada con la

cantidad de datos sismicos con que se cuenta para el andlisis. Si el set de datos sismicos utilizados es
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pequeno, entonces se obtendran valores erroneos del valor b. El segundo problema que podria conllevar
a estimaciones erroneas del valor b, esta relacionado con las magnitudes inexactas que pudieran existir
el los catdlogos utilizados, y los errores en los valores de las magnitudes que se producen al realizar el
proceso de homogeneizacion de magnitudes. El tercer problema se relaciona al método empleado para
obtener el valor b a partir de la relacion G-R de la zona. Con respecto al primer problema de la
estimacion del parametro b, segun analisis estadistico realizados por Felzer (2006), es posible disminuir
considerablemente los errores acarrados por este problema, seleccionando un set de datos sismicos
mayor a 2000. La solucion posible para el segundo problema, consiste en considerar otro catdlogo
sismico, como el catalogo del ISC (Internacional Seismological Center), que segin Araya (2007) es
mas confiable que el catalogo NEIC, debido a que el ISC recopila toda la informacion de las redes que
reportan y publican datos procesados de los sismos, mientras que la base de datos entregada por el
NEIC es publicada inmediatamente después de ocurrido un evento, sin incluir la informacion que
generan estudios posteriores, por lo que se pueden esperar mayores errores en las estimaciones de las
magnitudes. Ademas, la utilizaciéon de mas datos que posean la magnitud de un sismos, en diferentes
escalas, también generarian una mejor estimacion de las relaciones lineales de las magnitudes,
disminuyendo el error relacionado al proceso de homogeneizaciéon propuesto. Y por ultimo, la
obtencion del valor b utilizando minimos cuadrados implica la suposicion de que cada valor de la
relacion G-R se distribuye de manera gaussiana, cayendo al error de ponderar de la misma manera los
distintos valores de las cantidades de sismos, lo cual es erroneo. Segin Felzer (2006), el método de
maxima verosimilitud propuesto por Aki (1965), es un método mucho mas preciso para calcular el
valor b. A pesar de todas estas posibles soluciones, que ayudan a la estimacion de una valor b mas real,
siempre nos veremos limitados por el escaso registro instrumental de los sismos, el cual comenzo
recién en el 1900, pero con registros esporadicos, consolidandose ya una red mas global y completa
desde el 1970 aproximadamente, por lo que sélo se consta como unos 40 — 30 afios, dependiendo de a
zona, de catalogos completos y homogéneos. Para suplir con la falta de informacion sismica, es posible
utilizar informacion historica para estimar los periodos de ocurrencia de sismos mayores, pero este tipo
de estudios es dificil e inexacto porque, por lo que se conoce hasta ahora, los ciclos sismicos de los
eventos enormes (mayores a 8.5) se extiende por cientos de afios, y muchas veces no se dispone de
observaciones en un mismo lugar de tanto tiempo, y si es que se contara con ella, los errores en las

estimaciones son considerables.

La eficiencia sismica también es un pardmetro que influye en los resultados de la magnitud,
pero en menor escala que el valor b. Sin embargo, la estimacion del valor de la eficiencia sismica es un
importante tema de discusion entre los sismologos. Kanamori et al. (1975), discuten sobre los
resultados obtenidos por Wyss and Molnar (1972), los que estiman que la eficiencia sismica en
terremotos ocurridos en Denver, Colorado, podria variar entre 1.0 a 0.005, por lo tanto, ain existe
mucha controversia sobre el valor exacto que podria tomar la eficiencia. El sencillo método utilizado en

este trabajo, para la estimacion de la eficiencia sismica, pareciera funcionar correctamente. Cuando se
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realiza el calculo de sensibilidad de la eficiencia sismica, al utilizar diferentes valores de 0.33, obtenido
por el método sencillo, los valores de la magnitud cambian, alejandose del 8.8. A pesar de esto, el valor

0.33 es relativamente alto a los valores encontrados en la literatura, por lo que es un tema a discutir

Con respecto a los otros pardmetros, como son el largo y ancho de la falla, la profundidad, el
angulo dip, el desplazamiento, la caida de estrés, no parecieran poseer grandes dificultades en la
estimacion de sus valores. El valor de la magnitud minima, que depende del la relacion Gutenberg-
Richter, al generar sutiles diferencias en el valor la magnitud méxima estimada, tampoco es un gran

problema, a pesar de ser estimado a partir de catdlogos sismicos.

Los resultados obtenidos en el andlisis de sensibilidad del largo de la falla, indican que para una
falla con las mismas caracteristicas de la falla que produjo en terremoto del 2010, pero con un largo de
de 200 [km] aproximadamente, (la mitad de largo que produjo el evento del 27F), se obtiene una
magnitud maxima aproxima igual a 8.8. Esto podria estan relacionado con el tema de las esperezas que
se encuentran en la mayoria de los planos de fallas en zonas de subduccién, que corresponden a areas
fuertemente acopladas de la falla, las que concentran la mayoria del acoplamiento entre el contacto de
las placas (Belmonte, 1997). Pero la geometria de las asperezas localizadas en el contacto interplaca,
aun con el conocimiento actual, no es posible determinarlas (Quezada et al., 2010). Este tema puede ser

estudiado a mayor detalle en otra oportunidad.

Los resultados hallados del analisis de la parte intersismica del ciclo sismico, parecieran indican
que el proceso de acumulaciéon de energia no estéd relacionado con los eventos sismicos generados en la
parte interplaca de una zona de subduccion, o simplemente, que el modelo utilizado para estimar la
influencia de la acumulacion de energia de deformacion en el proceso intersismico del ciclo sismico, no
es apropiado. Suponiendo que efectivamente es el modelo utilizado, o mas bien los valores de los
parametros considerados, los que no corresponden a dicho proceso, se calculé nuevamente el caso (d)
del analisis 4.3, empleando los mismos valores de pardmetros salvo el valor de la eficiencia sismica,
cambiandola de 0.33 a 0.05, un valor mas cercano a lo que aparece en la literatura (segin McGarr
(1999), la eficiencia hallada en los eventos producidos en el laboratorio siempre es cercana a 0.06,
mientras que los terremotos tienden a tener eficiencias con valores inferiores a ese valor limite), se
obtiene una magnitud maxima de 8.86, muy cercana a la magnitud 8.8 del terremoto del 2010, lo que
da para pensar en la posibilidad de que la acumulacion de carga del proceso intersismico si tienen

relacion con la sismicidad en la zona interplaca, aunque es algo que en necesario profundizar mas.

Unas de las cosas importantes a considerar, relacionadas la método propuesto, es que la
acumulacion de energia de carga se basa bajo la misma hipotesis escondida que la lagunas sismicas,
que segun Madariaga (1998) esta hipotesis implica en que los terremotos liberan completamente la

energia almacenada en la zona de ruptura, y por lo tanto, una vez ocurrido un gran terremoto se debe
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esperar un largo tiempo antes que la zona de ruptura haya sido recargada de energia de deformacion y
otro gran terremoto se produzca. Esto es similar a considerar que el ciclo sismico s6lo estd compuesto
por la parte cosismica e intersismica, suponiendo que la diferencia entre la energia de carga con la
energia de descarga es cero, lo cual es un comportamiento ideal erréneo. Entonces, segiun la
formulacion del método propuesto para la estimacion de la magnitud méxima, cuando han transcurrido
0 afios desde el ultimo terremoto en la zona, en el lugar no existe ninguna variaciéon de esfuerzo. Por
esto, es posible que la magnitud hallada en la zona norte de Chile sea mayor, ya que se le podrian
sumar esfuerzos que estaban en la zona antes de los 135 afios considerados. Este asunto esta ligado
directamente al modelo elegido para estimar la acumulacion de esfuerzos interiores que generaria una
falla, el cual corresponde al método propuesto por Okada (1992). Este método, a pesar que se comporta
bien respecto a los resultados obtenidos, posee varias consideraciones, entre ellas que se trata de un
modelo estatico, y que todo el plano de falla se desplaza de manera uniforme. Ademas, la mayoria de
estos parametros que depende los valores de la magnitud maxima, estan relacionados
fundamentalmente al método de Okada (1992). Es posible platear el modelo de cargas del sistema de
subduccion utilizando lo propuesto por Kanamori et al. (1975), quienes definen, entre otras cosas, la

energia de carga par una falla dip slip, a través de pardmetros mas simples.
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CAPITULO 6: CONCLUSIONES

En este trabajo se formuld el método propuesto por Belmonte y Bataille (2010) para la
estimacion del peligro sismico en términos de la magnitud maxima de la zonas de subduccion. Los
resultados obtenidos en este trabajo, indican que los valores de magnitudes maximas halladas se
acercan a los valores reales, cuando se hacen las comparaciones con las magnitudes de los eventos
sismicos seleccionados (terremotos del 1985 y del 2010), lo cual nos indica que el método formulado es
apropiado para nuestros objetivos, pues los resultados obtenidos estan dentro de los ordenes de la
magnitud. Al aplicar este método a la zona ejemplo del Norte de Chile, la magnitud maxima obtenida
coincide con los valores estimados por otros sismologos. Estos resultados satisfactorios nos permiten
afirmar que las hipotesis propuestas al comienzo del documento son vélidas o por lo menos, se ajustan
a lo que ocurre en un proceso de subduccion. Por otro lado, los resultados obtenidos con respecto a la
acumulacion de estrés en el proceso intersismico, nos indican que este proceso no esta relacionado con
un evento sismico generado en la parte interplacas de una zona de subduccion, o simplemente, que el
modelo utilizado para estimar la influencia de la acumulacioén de energia de deformacion en el proceso
intersismico del ciclo sismico, no es apropiado, pero cuando se cambia la eficiencia sismica (de 0.33,
hallada por un método simple explicado en el trabajo, a 0.05, obtenida de la literatura) pareciera ser que
el proceso intersismico podria se el que genera las deformaciones que generan los grandes eventos

sismicos en la parte interplaca de las zonas de subduccion, aunque es algo que se debe comprobar.

A pesar de lo anterior, alin es necesario seguir trabajando en el método, para perfeccionar sus
deficiencias, sus limitaciones, e incluir algiin andlisis estadistico que nos ayuden a obtener el grado de
exactitud de los resultados. Entre las limitaciones mas grandes de este método, se encuentra la
sensibilidad de los resultados a los cambios de los parametros utilizados, por sobretodo el valor b, que
en su estimacion ya acarrea gran cantidad de errores, lo que se transmiten a la magnitud méxima.
Ademas, segun los andlisis realizados, los valores obtenidos para angulos de subduccion cercanos y
mayores a 50°, y para fallas con profundidades superiores iguales a 0, los valores de magnitud méxima
se ven sobrevalorados. Las suposiciones utilizadas en el método implican que el volumen analizado, es
un cuerpo rocoso ideal, elastico, homogéneo e isotrdpico, en el cual solo existe una gran falla,
correspondiente a la falla existente entre las placas tectonicas que forman el sistema de subduccion (en
el caso de Chile, las placas tectonicas serian la placa de Nazca y la Sudamericana), con un

desplazamiento igual en todo el plano de falla.

Producto de los resultados auspiciosos obtenidos de las magnitudes méximas estimadas en las
zonas de subduccion, se propone seguir desarrollando este tema, incluyendo modelo de desplazamiento
diferenciado en el plano de falla, informacion de fallas de menor tamafio, e incluso formulando otros

modelos de energia de carga del sistema.
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ANEXOS

ANEXO A) Homogeneizacion de las magnitudes sismicas a la magnitud de

momento.

Una manera para disminuir el error del valor b, segiin Chen et al. (2003), es necesario utilizar
las magnitudes de momento M ;, de los sismos. Es por eso que, para este trabajo, se homologan las
escalas de medicion de la magnitud de los eventos sismicos, debido a que los diferentes catidlogos
utilizados, para diferentes periodos de tiempo, registran los eventos en diversas escalas. De esta forma,
se transformaran las magnitudes M ,, Mg y m, alamagnitud M, , la cual corresponde a una escala

uniforme y absoluta.

El procedimiento para la transformacion de las magnitudes se describe a continuacion: Primero
se debe recoger de la base de datos de los catdlogos a utilizar, en este caso, para este proceso se
utilizaron los datos sismicos del catdlogo CTM descrito en el Anexo B, que posee la magnitud sismica
en diferentes escalas, para un mismo evento. La utilizacion del catalogo CTM es debido a que dicho
catdlogo utiliza la informacion del NEIC, por lo tanto, las relaciones lineales obtenidas para las
magnitudes del catalogo CTM funcionan bien para las magnitudes del catalogo NEIC. Se agrupan los
datos de magnitudes sismicas en diferentes escalas, se le asignan “pesos” a los sismos de mayor
magnitud, y se determina, a través de una regresion lineal (minimos cuadrados), la relacion entre el par
de escalas de magnitudes sismicas, todo esto suponiendo que los sismos se distribuyen de manera

gaussiana.

En el primer caso, se usaron un total de 261 eventos sismicos del catdlogo CTM, entre las
latitudes 18°S a 23°S y longitudes 74°0O a 68°0, a una profundidad entre 30 km a 250 km, entre
1976/1/1 hasta 2013/1/1, calculando la relacion entre las magnitudes 72, y M, definida como:

M, =1299m,—1.445 (A.1)
la cual posee un error cuadratico medio (RMS) de 0.257. La figura A-1 presenta este ajuste lineal
graficamente. Y en el segundo caso, la relacion entre las magnitudes Mg y M, usando un total de 74
sismos del catdlogo CTM, queda definida como:

M, =1327M —1.652 (A.2)
la cual posee un RMS de 0.4231. La figura A-2 presenta el ajuste lineal graficamente. Para ambos casos
existe un bajo valor en el RMS, lo que implica que la relacion lineal entre ambas magnitudes se ajusta

bien.
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Relacion lineal entre las magnitudes mb y Mw
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Figura A-1: Grafico de la relacion lineal entre las escalas de magnitud m, y M, para el catalogo CTM.
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Figura A-2: Grafico de la relacion lineal entre las escalas de magnitud M, y M, , para el catalogo CTM.
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ANEXOB)  CATALOGOS SISMICOS

A continuacion se describen los catdlogos sismicos utilizados en este trabajo, para el calculo del

valorby M, , ademads de los sismos utilizados en el proceso.

Catalogo NEIC:

La base de datos entregada por el catadlogo del Nacional Earthquake Information Center o mejor
conocido como catalogo NEIC, se publica inmediatamente después de ocurrido un sismo. (NEIC,
2013). Los datos entregados por este catalogo que posee la informacion desde 1973, se utilizaron para
la obtencion del valor by M, en ambas zonas de estudio. Debido a que las magnitudes de los
eventos recopilados por este catalogo, son mayormente 77, , aunque también estan las magnitudes en
Mg y M, es necesario modificar las magnitudes M y 7, ala magnitud de momento, para poder

realizar una correcta estimacion del valor b.

Los criterios utilizados para obtener los datos sismicos en las zonas de estudio son los
siguientes: (i) Para la zona norte se escogieron los sismos entre las latitudes 18°S a 23°S, las longitudes
74°0 a 68°0, entre los 30 a 250 km de profundidad (debido a que es en esa zona donde se encuentra la
zona interplaca y zona Benioff), y entre 1/1/1980 a 1/1/2010; (i1) Para la zona centro-sur se escogieron
los sismos entre las latitudes 33°S a 38°S, las longitudes 76°O a 70°0, entre los 10 a 160 km de
profundidad (debido a que es en esa zona donde se encuentra la zona interplaca y zona BeniofY), y entre
1/1/1980 a 1/1/2010. En ambos casos se obtiene un registro sismico de 30 afios, lo que implica que

existe los ciclos completos solo para los sismos de magnitud M, <6 .

Catalogo CERESIS:

El Centro Regional de Sismologia para América del Sur (CERESIS) es un Organismo
Internacional, creado en 1966 por acuerdo del gobierno del Perti y la UNESCO. Entre los afios 1980 a
1986 se realizo el proyecto SISRA, obteniendo, entre otras cosas, el primer catdlogo sismico regional
de América del Sur (1471-1981) (CERESIS, 2013). Este catdlogo complementa el catalogo NEIC, y es
util para la obtencion de las ventanas temporales de los sismos de magnitudes M ;,>6 . Para los datos
de este catalogo también es necesario realizar una homogeneizacion para llevar los datos a la magnitud

de momento.

Los criterios utilizados para obtener los datos sismicos en las zonas de estudio son los
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siguientes: (i) Para la zona norte se escogieron los sismo entre las latitudes 18°S a 23°S, las longitudes
74°0 a 68°0, para las fechas entre 1/1/1520 al 1/1/1991; (ii) Para la zona centro-sur se escogieron los
sismos entre las latitudes 33°S a 38°S, las longitudes 76°O a 70°0, para las fechas entre 1/1/1520 al
1/1/1991.

Catalogo Global Centroid Moment Tensor (CTM):

También conocido como catalogo de Harvard CMT. Su base de datos se extiende desde enero de
1976, y posee informacidon que no se proporcionan por otros catdlogos como el momento sismico, el
mecanismo de la falla, etc (CTM, 2013). Los datos recogidos por este catdlogo posee la informacion
del evento sismico en tres magnitudes diferentes ( M, Mg y m,), por lo tanto, este catilogo se

utiliza para la homogeneizar las magnitudes sismicas para el calculo del valor b.

Los criterios utilizados para obtener los datos sismicos en las zonas de estudio son los
siguientes: (1) Para la zona norte se escogieron los sismos entre las latitudes 18°S a 23°S, las longitudes
74°0 a 68°0, entre los 30 a 250 km de profundidad (debido a que es en esa zona donde se encuentra la
zona interplaca y zona BeniofY), y entre 1976/1/1 a 2013/1/1; (ii) Para la zona centro-sur se escogieron
los sismos entre las latitudes 33°S a 38°S, las longitudes 76°0 a 70°0, entre los 10 a 160 km de
profundidad (debido a que es en esa zona donde se encuentra la zona interplaca y zona Benioff), y entre

1976/1/1 a 2010/12/31.

93



